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Vorwort. 

Seit  dem  ausgezeichneten  Lehrbuche  der  Meteorologie  von  Sprung 
,1885)  ist  in  deutscher  Sprache  kein  Werk  mehr  erschienen,  das  unsere 
theoretischen  Kenntnisse  auf  dem  Gebiet  der  Meteorologie  zusaminen- 
gefafit  hatte;  und  auch  in  anderen  Spracben  sind  nur  F err els  Bucher 

vorhauden. 

Seit  diesen  drei  Jahrzehnten  haben  sich  die  A  ersuche,  auf  theore- 
tisch-physikalischer  Grundlage  dem  V erstandnis  ineteorologiscber  Er- 
scheinungen  naher  zu  kommen,  sebr  vermehrt,  so  daB  ich  es  schon  im 
eigensten  Interesse  —  fiir  meine  Vorlesungen  an  der  Universitat  Inns¬ 
bruck  —  unternakm,  wenigstens  die  Theorie  der  Luftstromungen,  die 
Dynamik  der  Atmosphare,  zusammenzufassen.  Hieran  schlossen  sich 
naturgemiiB  einige  Versuche,  bestehende  Liicken  auszufiillen  und  Mog- 
licbkeiten  weiterer  Entwicklung  aufzuzeigen. 

Diese  Arbeit  del  in  eine  Zeit  (1913 — 1914),  in  welcber  eben  Bjerknes 
groB  angelegte  „Dynqjnische  Meteorologie  und  Hydrographie“  in  den 
zwei  ersten  Biinden  herausgekommen  war.  Eine  nahere  Betrachtuny; 
derselben  lieB  den  Versucb,  der  nun  bier  beendigt  vorliegt,  nicbt  iiber- 
fliissig,  ja  im  Gegenteil  geradezu  wiinschenswert  erscheinen,  da  im  be- 
sagten  Werke  die  iiltere  und  zeitgenossische  Literatur  fast  unberuck- 
sicbtigt  geblieben  ist. 

Wabrend  in  den  Arbeiten  von  Bjerknes  und  seiner  Scbule  das 
Hauptgewicbt  auf  die  Bewegungskrafte  in  der  Horizontalebene  gelegt 
ist,  wild  man  in  dieser  dynamischen  Meteorologie  die  Rolle  der  Tempe- 
ratur  und  ibrer  \  erteilung  in  der  Atmosphare  besonders  hervorgekehrt 
finden.  Diese  Auffassung  gebt  bauptsacblicb  auf  die  Arbeiten  von 
Margules  zuriick,  die  sich  iiberbaupt  wie  ein  roter  Faden  durch  das 
\orliegende  Buch  hinzieben.  Sie  scbeinen  von  so  grundlegender  Be- 
deutung,  daB  ibr  Bekanntwerden  in  weiteren  Kreisen  allein  selion  ein 
befriedigender  Lohn  meiner  Arbeit  ware. 

Das  Manuscript  des  Buches  wurde  Mitte  Juli  1915  komiilett  dem 

Herrn  1  erleger  eingesendet.  Doch  hat  sich  die  Drucklegung  infolge  des 

kneges  erheblicli  verzogert,  so  daB  das  Buch  bei  seinem  Erscheinen 

leidei  mcht  mehr  ganz  am  laufenden  sein  wird;  auch  lieB  es  meine 

eigene  militansche  Tatigkeit  nicht  zu,  die  Literatur  von  Mitte  1915  ah 
ms  neute  zu  verfoltren. 
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Vorwort 


Durch  seine  Verwendung  im  Felde  hat  der  Wetterdienst  <n-oBe  Fort- 
sehntte  gemaeht;  namentUch  ist  unsere  Kenntnis  der  Luftstromungen 
m  ^  "r,e  ^lres  Fjinfiusses  auf  Luftdruckveranderungen  yermelirt 
woueir  ine  Darstellung  dieser  jiingsten  Ergebnisse  war  aus  bem-eif- 
lichen  Grunden  nicht  moglich.  & 

Herrn  Privatdozenten  Dr.  A.  Defant  bin  ich  fur  seine  Hilfe  bei 
Durchsicht  der  Korrekturen  zu  herzlichem  Dank  verpflichtet. 

Wien,  Weihnachten  1916. 


Felix  M.  Exner. 
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Einleitung. 

1.  Byiiamische  Meteorologie.  Die  Meteorologie,  die  Lehre  von 
den  W i tterun  gserscheinungen ,  gilt  vielfach  als  Prototyp  jener  Wissen- 
schai'ten,  die  es  trotz  ernstlicher  Bemiihungen  noch  zu  kemen  ouer  last 
keinen  Gesetzen  gebracht  liaben.  Sie  ist  in  dieser  Beziehung  em  Uber- 
gangsgebiet  von  den  exakten  Naturwissenschaften  (Physik)  zu  jenen 
beschreibenden  Naturwissenschaften  (z.  B.  Geologie),  die  nach  ihrem 
ganzen  Inhalt  die  Auf'stellung  von  allgemeinen  Gesetzen  gar  nicht  als 
Flir  Ziel  anstreben,  sondern  vielmehr  die  Darstellung  von  Einzelerschei- 


nungen. 

Diese  Eigenschaft  der  Meteorologie  ist  in  der  Natur  ihres  Gegen- 
standes  begriindet.  Die  Erscheinungen  der  Witterung  sind  so  ver- 
wickelt,  sie  entstehen  aus  dem  Zusammenwirken  so  vieler  Einzellieiten, 
dab  fur  den  Beobachter,  welcher  nur  wenige  derselben  kennt,  der  Ein- 
druck  der  ltegellosigkeit,  mitunter  der  der  RegelmaBigkeit,  sehr  selten 
aber  der  der  Gesetzmafiigkeit  zustande  kommt.  An  diesen  Yerhaltnissen 
kann  natiirlich  auch  die  mathematisch-physikalische  Theorie  nichts 
andern.  Hingegen  kann  diese  Theorie  dazu  beitragen,  jene  physikali- 
scheti  Vororanse,  die  wir  kennen  und  die  auf  die  Witterung  von  Ein- 

o  o  /  o 


flub  sind,  in  alien  ihren  Konsequenzen  streng  zu  verfolgen  und  so  einen 
Teil  der  Erscheinungen  auf  vorausgegangene  Ereignisse  zuriickzufiihren. 

Das  vorliegende  Buch  kann  daher  auch  nicht  Anspruch  darauf 
raachen,  die  Vorgange  der  Witterung  zu  erklaren;  es  stellt  sich  nur 
die  Aufgabe  festzulegen,  was  an  den  beobachteten  Erschei¬ 
nungen  auf  bekannte  vorausgegangene  Ereignisse  zuriick- 
gefiihrt  werden  kann. 

Die  wenigen  Gesetze,  welche  wir  in  der  Meteorologie  kennen,  sind 
im  folgenden  ausdriicklich  als  solche  Ausnahmen  bezeichnet.  An  Regeln 
fehlt  es  nicht;  die  Einzelerscheinung  kann  aber  durch  sie  nur  sehr  un- 
sicher  vorausbestimmt  werden;  denn  Regeln  haben  nur  Sinn,  wenn  wir 
sie  auf  viele  Falle  anwenden.  Es  mub  unser  Bestreben  sein,  die  wenigen 
physikalischen  Gesetze,  welche  fur  die  Meteorologie  von  Bedeutung  sind. 
nnruer  genauer  und  zusammenwirkend  auf  die  Einzelerscheinuno-en  an- 
zu  wen  den,  urn  allmahlich  von  der  Regel  zum  Gesetz  fortzuschreiten 

Den  Ilauptinhalt  des  vorliegenden  Buches  bildet  die  Lehre  von  den 
Lu  tbewegungen;  um  sie  zu  verstehen,  ist  es  dann  allerdings  nbtig,  auf 
andere  leile  Meteorologie,  wie  die  Lehre  von  der  Strahlun^  die 
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^  Atmosphare 

Warmelehre,  naher  einzugeken.  Die  Grundlagen  aller  unserer  Kennt- 
msse,  die  Beobacktungstatsachen,  konnen  dabei  nur  zum  geringsten  TeiL 
Darstellung  linden.  Wir  verweisen  in  bezug  auf  sie  auf  das  grund- 
legende  Lebrbueli  der  Meteorologie  yon  J.  v.  Hann  und  betrachten  diese 
dynamische  Meteorologie  als  Erganzung  desselben. 

2.  Die  Atmosphare  als  Schauplatz  der  meteorologischen 
Erscheinungen.  Auf  der  Erdoberflache  liegt  die  atmospkarische  Luft 
auf  und  wird  durch  die  Scliwerkraft  auf  ibr  festgebalten.  Denn  diese 
Kraft  wirkt  auf  gasformige  Massen  in  gleicber  Weise  wie  auf  feste. 
Durcb  sie  iiben  die  Korper  auf  ihre  Unterlage  einen  Druck  aus,  den 
man  als  das  Gewickt  derselben  bezeicbnet.  Die  Luft  bat  also  ebenso 
ein  Gewicbt  wie  jeder  andere  Korper. 

Die  Erde  ist  annabernd  eine  Kugel  mit  einem  Radius  von  rund 
6000  km;  darfiber  liegt  die  Atmosphare  ausgebreitet.  Von  der  Masse 
der  letzteren  sind  mehr  als  9  Zebntel  zwiscben  der  Erdoberflache  und 
einer  konzentriseh  zu  ibr  in  20  km  Hoke  gescblagenen  Kugelflache  ent- 
balten.  Es  ergibt  sick  daraus,  daB  die  Atmosphare  wie  eine  ganz 
diinne  Hiille  den  groBen  Erdball  fiberzieht,  eine  Vorstellung,  die 
der  naiven  Anschauung  zuwiderlauft  und  um  so  mehr  dann  festzubalten 
ist,  wenn  es  sicb  um  das  Studium  yon  Luftstromungen  fiber  groBen  Ge- 
bieten  der  Erde  bandelt.  Die  vertikalen  Erstreckungen  der  Luftmassen, 
mit  denen  wir  uns  zu  befassen  baben,  sind  also  im  allgemeinen  gering 
gegen  ibre  borizontalen. 

Die  groBe  Yeranderlichkeit,  die  wir  in  den  Zus*tanden  der  Atmosphare 
beobachten,  stamrnt  wesentlicb  yon  zwei  Eigenscbaften  der  Luft  her: 
von  ihrer  leichten  Beweglickkeit,  die  sie  mit  anderen  Flfissigkeiten, 
wie  dem  Wasser  des  Ozeans,  teilt,  und  yon  ihrer  Kompressibilitat  ver- 
bunden  mit  dem  starken  Warmeausdebnungsvermogen  der  Gase.  Druck- 
und  Temperaturveranderungen  baben  im  Gase  viel  groBere  Massenver- 
scbiebungen  zur  Folge  als  in  der  tropfbaren  Flfissigkeit. 

Tatsachlicb  sind  aucb  die  Temperaturanderungen  der  mittelbare 
AnlaB  zu  den  meisten  Luftbewegungen.  Die  Sonne,  die  Energiequelle 
aller  wesentlichen  Veranderungen  fiber  der  Erdoberflache,  bestrahlt  die 
Erde  in  ungleicber  Starke  in  ikren  verscbiedenen  Teilen;  bierdurcb  ent- 
wickeln  sicb  Massenverschiebungen  in  der  Atmosphare.  Ungefabr  die 
o-leicbe  Warme,  welcbe  die  Erde  empfangt,  gibt  sie  aucb  wieder  an  den 
Weltraum  ab  (was  daraus  bervorgebt,  daB  sie  tatsachlicb  ibre  Tempe- 
ratur  annabernd  beibekalt).  Die  Luftbfille  der  Erde  wird  so  von  einem 
dauernden  Warmestrom  Sonne-Erde-Weltraum  durcbsetzt  und  bierbei 
in  dauernder  Bewegung  erhalten,  welcbe  durch  den  Umstand  nocb  scbwie- 
riger  zu  fibersehen  ist,  daB  sicb  die  Erde  um  ibre  Acbse  dreht  und  da¬ 
bei  die  Luftbfille  als  leicbtbeweglicbe  Flfissigkeit  nicht  vollstandig  mit- 
nimmt  Dem  Menscken  kommt  nur  der  Unterscbied  zwiscben  Luft- 
und  Erdbewegung  als  „Wind“  zum  BewuBtsein,  die  Erdbewegun g  selbst 
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bemerkt  er  nicht  da  er  mit  der  Erde  verbunden  ist;  der  beobaehteto 
Wind  ist  so  ein  ’verwickeltes  Ergebnis  dieser  verschiedenen  Emflusse. 

3.  Verteilung  der  Schwere  auf  der  Erde.  Die  Schwerkraf 
ist  die  wichtigste  iiuBere  Kraft,  die  auf  die  Luftmassen  wirkt.  Ee  ist 
daber  wichtig,  sie  der  GrdBe  und  Ricbtung  nach  uberall  dort  zu  kennen 
wo  Luft  vorhanden  ist.  Die  Schwere,  welche  auf  erne  relati\  zur  .r 
ruhende  Masse  m  wirkt,  setzt  sich  aus  zwei  Kraften  zusammen  erstons 
aus  der  Newtonschen  Anziehungskraft  der  Erdmasse  auf  jene  Masse  w, 
zweitens  aus  der  iufolge  der  Erdrotation  wirkenden  Zentrifugalkraft.  V\  are 
die  Erde  eine  Kugel,  so  wurden  die  Massen  durch  die  Dotation  eine  J  en- 
denz  bekommen,  gegen  den  Aquator  zu  wandern;  eine  fliissige  Kugel 
wurde  sich  abplatten  und  die  Form  eines  Ellipsoides  annehinen,  wie  sie 
die  Erde  wirklich  hat.  Die  Wanderung  der  oberflachlichen  Massen 
gegen  den  Aquator  unter  dem  EinfluB  der  Zentrifugalkraft  ginge  dabei 
nur  eine  gewisse  Zeit  lang  vor  sich.  Sobald  die  Abplattung  begonnen 
hat,  ist  es  namlich  nicht  mehr  eine  Kugelflache,  auf  welcher  die  Massen 
gegen  den  Aquator  stromen;  sie  entfernen  sich  jetzt  vielmehr  vom  Erd- 
mittelpimkt  und  wandern  schief  aufwarts.  Das  Gleichgewicht  ist  er- 
reicht,  sobald  die  Zentrifugalkraft  der  entgegenwirkenden  Komponente 
der  Attraktionskraft  das  Gleichgewicht  halt.  Unter  diesen  Umstanden 
steht  die  Resultierende  beider  Krafte  auf  der  abgeplatteten  Erdober- 
hacke  senkrecht,  diese  ist  eine  Niveauflache  der  Schw^erkraft. 

In  Fig.  1  ist  dieser  Gleich- 
gewichtszustand  dargestellt. 

Die  Attraktionskraft  A  wirkt 
nach  dem  Massenmittelpunkt, 
die  Zentrifugalkraft  Z  senk¬ 
recht  zur  Erdachse  N-S.  Beide 
vereinigen  sich  zur  Sckwer- 
kraft  senkrecht  auf  ihr  steht 
der  Ilorizont  H-W  im  Punkte 
B  von  der  Polhohe  y.  In  der  Aqu. 

Figur  ist  die  Abplattung  iiber- 
trieben,  die  Zentrifugalkraft  Z 
ist  verhaltnismaBig  viel  zu  groB 
gezeichnet. 

Die  Schwerkraft  hat  da¬ 
bei  im  Meeresniveau  (Erdober- 

flaclie)  verschiedene  Werte;  denn  einerseits  ist  am  Pole  die  Masse 
auf  welche  sie  wirkt,  dem  Erdmittelpunkt  nailer  als  am  Aquator’ 
andererseits  wirkt  auf  die  Masse  m  am  Pole,  also  in  der  Erdachse’, 

vnnU^Afi1  Uwakrft’  am  Acluator  kingegen  kommt  sie  als  Gauzes 

die  sir  At,  f,tl0nSkrft  m  AbzUg  Beide  U mstaude  fubren  dazu,  daB 

Schwerkraft  am  Aquator  den  kleinsten,  am  Pol  den  groBten  Wert 


Fig.  1. 
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Schwere 


bat.  Die  empirisebe  Formel  fur  ihre  Verteilung  nach  der  geograpbiscben 
Breite  lautet: 

9v  =  9>80616  (1  -  0,002644  cos  2 <p  +  0,000007  cos2  2<p)P) 

Die  Scb were  ist  hier  in  Metern  pro  Sekunde  ausgedriickt.  Wie  man 
sielit  betragt  der  Unterscbied  zwiseben  Pol  und  Aquator  rund  5  cm 
oder  5  Promille. 

Die  beobaebtete  Verteilung  der  Scbwerkraft  im  Meeresniveau  steht 
in  engem  Zusammenbange  mit  der  Abplattung  der  Erde  (Clairautsches 
Theorem);  letztere  wird  derzeit  im  Mittel  zu  2J8  angegeben.  Die  halbe 
groBe  Acbse  der  Erde  betragt  6378  km,  die  halbe  kleine  6356  km. 
Wir  werden,  wenn  es  sicb  um  die  Bewegung  der  Luft  iiber  der  Erd- 
oberflacbe  bandelt,  die  Abweichung  derselben  von  der  Kugelflacbe  dem- 
nacb  vernacblassigen  konnen.  Nur  werden  wir  zu  beriicksichtigen  baben, 
dab  die  auf  die  Erdmassen  wirkende  Zentrifugalkraft  durcb  die  Abplat¬ 
tung  der  Erde  sebon  kompensiert  ist,  daB  also,  wenn  wir  die  Erde  als 
rotierende  Kugel  betrachten,  die  gewobnlicbe  Zentrifugalkraft  Z  niebt 
mebr  in  Betracht  zu  zieben  ist.  Diese  bat  fur  den  Abstand  r  von  der 
Erdachse  den  Wert  rco2  pro  Masseneinbeit  (Fig.  1),  wo  die  Winkel- 
gescbwindigkeit  der  Erdrotation  bedeutet  (cd  =  7,29  •  10~°).  Diese  Kraft  Z 
ist  also  unter  jenen  Kraften,  welcbe  senkreebt  zur  Erdachse  wirken, 
stets  wegzulassen;  wir  diirfen  dann  mit  geniigender  Annaberung  die 
Erde  als  Kugel  betrachten,  und  zwar  als  Kugel  vom  mittleren  Radius 
R  =  6371  km  mit  einer  Schwere  im  Meeresniveau,  die  der  oben  ange- 
gebenen  Gleichung  entspricht. 

Fur  die  Abnabme  der  Scbwerkraft  mit  der  Erkebung  vom  Meeres¬ 
niveau  (Entfernung  von  der  Erde)  wird  von  Helmert  der  Ausdruck 
angegeben: 

gz=g0-  0,000003086  •  e, 


wo  g,  die  Schwere  in  der  Seebobe  g,  g0  die  am  Meeresniveau  in  Metern 
und  g  die  Seebobe  in  Metern  ist.  Durcb  die  beiden  Gleichungen  fur 
g  und  g,  ist  die  Schwere  fur  jeden  Ort  in  der  Atmospbare  bestimmbar. 
Da  fiir  /=  30000  =  30  km  die  Schwere  nur  um  9  cm,  also  um  etwa 
10/  geringer  ist  als  am  Boden,  und  da  diese  Hobe  die  auBerste  Grenze 
der  bisber  erforsebten  Zone  der  Atmosphare  darstellt,  so  werden  wir 
fur  angenaberte  Recbnungen  —  und  es  wird  sicb  wesentlieb  um  solcbe 
bandeln  —  die  Abnabme  der  Schwere  mit  der  Hobe  ebenso  vernach- 
lassigen  konnen  wie  deren  Unterschiede  in  der  geographischen  Breite. 
Bei  o’enaueren  Aufgaben  werden  diese  Unterschiede  aUer dings  in  Reck- 
nung  zu  zieben  sein;  aucb  kommen  wir  spater  nocb  auf  die  Frage  zu- 


1)  Helmert,  EnZyklop.  d.  math.  Wise.  VI  1.  B,  Heft  2  1910;  nach  de. r  you 
Bjerknes  gegebenen  Umrechnung  in:  Dynamische  Meteorologie  und  Hy:  r  0 
phie  I,  Statik;  Braunschweig  1912. 
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ruck,  welchen  EinfluB  (lie  Schwerkraftsverteilung  auf  die  noi  male  Li¬ 
ning  der  Luftmassen  ausiiben  muB.1)  .  r  ■ 

Nachdem  die  Schwerkraft  nach  auBen  abmmmt  ist  das  Gewicht 
crleich  groBer  Luftmassen  in  verschiedeneu  Hohen  niclit  dasselbe,  es  is 
duller  nicht  moglich,  aus  den,  Luftdruck  am  Boden  auf  die  Gesamt- 
masse  der  Atmosphare  zu  scklieBen.  V  lr  muBten,  um  dies  genau  tun 
zu  konnen,  die  Verteilung  der  Massen  nach  der  Holie,  also  lhre  Diciite 
oder  Temperatur  in  alien  Lagen  kennen.  Die  Gesamtmasse  der  Atmo- 
sphiire  ist  lnitkin  nicht  genau  bekannt;  daB  sie  niclit  unendlich  ist, 
folgt  aus  dem  allraahlichen  Ubergang  der  Attraktionskraft  der  Erde  in 
die  des  Mondes  oder  der  Sonne.  Mascart2)  und  Ekbolnri  liaben  sich 
u.  a.  mit  der  Frage  nach  der  wabrscheinlichen  Masse  der  Atmospbare 
beschaftigt.  Letzterer  kornmt  zum  Resultat,  daB  die  wirkliche  Masse 
nur  um  etwa  0,6%  groBer  ist  als  jene,  die  man  bereclmet,  wenn  man 
die  Schwereabnalime  mit  der  Hohe  vernachlassigt  (51  i  •  1013  Tonnen). 

4.  Niveaufiachen  der  Schwerkraft.  Das  Meeresniveau  (Geoid) 
ist  eine  Flache,  auf  welc-her  die  Schwerkraft  uberall  senkrecht  steht; 
man  bezeieknet  solclie  Fliichen  als  Niveaufiachen  der  Schwere.  AuBer- 
halb  des  Meeresniveaus  lassen  sich  weitere  Niveauflacben  konstruieren, 
die  einen  abnlicben  Verlauf  wie  jene  baben.  Die  Potentialtbeorie  lehrt, 
daB  die  Arbeit,  welche  gebraucht  wird,  um  die  Masseneinbeit  vom  Meeres¬ 
niveau  in  eine  bestimmte  Niveauflacbe  zu  heben,  stets  dieselbe  ist,  wo 
iinmer  diese  Hebung  aucli  vorgenommen  wird,  also  z.  B.  am  Pol  oder 


am  Aquator.  Diese  Arbeit  ist  A=  l gdz  bei  der  Hebung  um  die  Hohe#. 

*/ 

o 

Ilier  ist  g  nach  obiger  Formel  als  P'unktion  von  z  auszudriicken.  Man 

6  z2 

erhalt  A  =  g0z  —  — ,  wo  (3  den  sehr  kleinen  Zahlenkoeffizienten  auf 
S.  4  bezeichnet.  Da  A  fur  eine  Niveaufiacke  konstant  ist,  so  folgt  an- 
geniihert  z  =  als  Gleichung  einer  Niveaufliiche  der  Schwere.  Ihr 

Ab stand  vom  Meeresniveau  ist  um  so  kleiner,  je  groBer  g0.  Die  oberen 
Niveaufiachen  liaben  also  am  Pol  einen  kleineren  Abstand  vom  Meeres¬ 
niveau  als  in  der  Nahe  des  Aquators,  sie  senken  sich  gegen  die  Pole; 
wir  konnen  aucb  sagen:  der  Horizont  in  der  Hohe  z  ist  nicht  parallel 
zum  Horizont  im  Meeresniveau,  sondern  er  ist  gegen  den  Pol  bin  ge- 
neigt,  Es  wird  spater  gezeigt  werden,  welchen  Effekt  diese  Verhaltnisse 
tiir  die  Flachen  gleicben  Luftdrucks  baben. 

Bjerknes  bat  (a.  a.  0.)  die  Lage  der  Niveauflacben  der  Scbwere 
genau  angegeben  und  in  Tabellenform  festgelegt.  Aus  obiger  Formel 


_D  Pie  ^  erteilung  der  Schwerkraft  ist  von  Bierkr 
ausfuhrlich  berucksichtigt  worden  (a.  a.  0.). 

2)  Met.  Zeitsch.  1892,  S.  111. 

3)  Met.  Zeitsch.  1902,  S.  249. 
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Schwerepotential 


ergibt  sich  z.  B.  folgendes  zalilenmaBige  Verhaltnis,  wenn  wir  das 
trlied  mit  a2  vemachlassigen.  Sei  am  Pole  der  Abstand  einer  Niveau- 
flache  er,  die  Schwere  daselbst  im  Meeresniveau  gp,  analog  am  Aquator 
za  UU<1  9a-  dann  A  =  gpsp  =  gaza-  daraus  ergibt  sich  der 

Hohenunterschied  am  Aquator  und  Pol  zu  z  —  z  =  z  •  -p  ~ 3a  oder 

p  ^  9  p  ^ 

nach  dei  F  ormel  fur  die  Breitenverteilung  der  Scliwerkraft  aucli 
Za  2p  =  Sa%  Jene  Niveauflache,  die  fiber  dem  Aquator  in  10  km 

H5he  verlauft,  liegt  daher  fiber  dem  Pol  in  einer  um  53  m  niedrigeren 
Meeieshohe.  Die  Neigung  der  Niveauflachen  nimmt  nach  oben  immer 
m eh r  zu,  erreicht  aber  keine  wirklich  nennenswerten  Betrage,  da  sich 
das  Gefalle  za—zp  ja  auf  die  Distanz  eines  Erdquadranten  bezieht. 

Da  die  Schwere  stets  senkrecht  zur  Niveauflache  (Horizontale) 
wirkt,  ist  diese  Flache  ffir  die  Ruhelage  einer  Masse  yon  viel  groBerer 
Bedeutung  als  eine  solche  gleichen  Abstandes  vom  Meeresniveau.  Es  hat 
darum  Bjerknes  zur  Bestimmung  der  Lage  eines Massenelementes  nicht 
dessen  geometrischen  Abstand  vom  Meeresniveau  benfitzt,  sondern  dessen 
Schwerepotential  A.  Zwischen  Orten  mit  gleichem  Werte  A  wirkt  keine 
Komponente  der  Scliwerkraft.  Die  Einheit,  in  welcher  A  gemessen 
wird,  ist  bei  Benfitzung  des  Meters  etwa  9,8 mal  so  groB  als  die  Einheit 
der  Hohe  z,  das  Meter.  Bjerknes  ffihrt  daher  den  10.  Teil  derselben 
als  „dynamisches  Meter“  ein  und  benfitzt  als  Vertikalkoordinate  eines 
Punktes  seine  Hohe  H  in  dynamischen  Metern  fiber  dem  Meeresniveau. 


fgdz 

Der  Seehohe  z  in  Metern  entspricht  daher  die  Hohe  II  =  °  --  in  dyna- 

z  1 0  <2?  t 

mischen  Metern.  Ein  dynamisches  Meter  ist  also:  ~ - Meter.  Ein 

f  gdz 
o 

wirkliches  LangenmaB  ist  diese  neue  Einheit  nicht,  sondern  ein  Arbeits- 
maB;  die  Lange  des  dynamischen  Meters  ist  ffir  verschiedene  Breiten 
der  Erde  verschieden,  am  kleinsten  am  Pol,  am  groBten  am  Aquator. 
Dieser  Umstand  macht  seine  Benfitzung  unbequem,  der  Ausdruck  „Meter“ 
erinnert  tiberdies  zu  sehr  an  ein  LangenmaB,  dessen  GfroBe  unverander- 
lich  sein  muB.  In  der  Praxis  kann  man  (siehe  Bjerknes)  g  —  9,8  setzen, 
also  von  der  Veranderlichkeit  der  Schwere  absehen,  und  erhalt  dann: 
1  dyn.  m  =  1,02  m.  Benfitzt  man  diese  Vereinfachung,  so  hat  man  alle 
Meterangaben  durch  den  konstanten  Faktor  1,02  zu  dividieren,  um  sie 
in  dynamischen  Metern  auszudrficken,  eine  Umrechnung,  die  Bjeiknes 
tatsachlich  durchffihrt,  auf  die  wir  aber  in  diesem  Buche  verzichten. 


Erstes  Kapitel. 

Die  Gasgesetze. 

5.  MaBe  und  Einheiten.  Wir  untersckeiden  an  trockener  atrno- 
spharischer  Luft  ihren  Druck  p,  ihre  absolute  Temperatur  T(T=2 73°-|- 1 , 
wo  t  die  Temperatur  in  Celsiusgraden  ist)  und  ihre  Dickte  q’  diese  ist 
definiert  als  die  Masse  der  Volumeinheit.  Wir  wollen  in  diesem  Buche 
durchwej?  als  Langeneinheit  das  Meter,  als  Masseneinheit1)  das  Kilo- 
gramm  und  als  Zeiteinkeit  die  Sekunde  verwenden.  Es  ist  also  die 
Dickte  der  atmospharischen  Luft  in  Kilogramm  pro  Kubikmeter  aus- 
zudriicken.  ErfahrungsgemaB  betragt  sie,  gemessen  beim  normalen  At- 
mospkarendruck  von  760  mm  Quecksilber  und  der  Temperatur  von  0°  C, 
1,293  kg. 

Die  Celsiusskala  der  Temperatur  ist  bekanntlich  durck  den  Gefrier- 
punkt  des  reinen  Wassers  (0°)  und  dessen  Siedepunkt  beim  Atmospkaren- 
druck  von  760  mm  Hg  (100°)  definiert.  Dieses  Temperaturintervall 
in  100  Teile  geteilt  liefert  den  Wert  eines  Celsiusgrades. 

Der  Druck  der  Llift  p  ist  definiert  als  Kraft  pro  Flacheneinheit, 
d.  i.  1  nr.  Wir  messen  ikn,  indem  wir  gegen  eine  Flacke,  auf  welcke 
derselbe  wirkt,  eine  Kraft  von  gleicker  GroBe  entgegen  wirken  lassen, 
und  bedienen  uns  kierzu  des  Gewicktes  einer  anderen  Masse,  z.  B.  der 
von  Quecksilber  im  Barometer.  Man  bat  als  Kormaldruck  jenen  Baro- 
meterdruck  bezeichnet,  welcker  durckscknittlick  dem  Drucke  der  Luft 
nn  Meeresniveau  das  Gleickgewickt  bait.  Er  entspricht  der  Masse  einer 
Quecksilbersaule  von  der  Temperatur  0°  C,  von  760  mm  Hoke  und 

1  nr  Querschnitt,  aut  welcke  die  Sckwere  in  der  Breite  von  45°  und 
im  Meeresniveau  wirkt.2) 

Als  Kraft  pro  Flacheneinheit  ist  der  Druck  der  Luft  in  unseren 
Linheiten  auszudrucken,  indem  wir  die  Kraft  in  kg' -m1  -  sec-2,  die  Flache 
!?. m..angebfn-  Dle  Schwerebeschleunigung  ist  gi5  =  9,806  nr1 -sec”2 
Die  Masse  der  Quecksilbersaule  von  760  mm  Hohe  und  1  m2  Quer- 

der  0^“’ rf 

betragt  lm  Meeresniveau  bei  46  »  Breite  9,8  kg;  dem  Gewicht  von  1%  entorTche 
an  diesem  Ort  eine  Masse  von  =  *  kg 

2;  Die  DiChte  des  Qu“k8i^ers  bti  0«  betragt  (gegen  Waseer)  13,696. 
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scknitt  betragt  bei  0°C  0,76  x  103  x  13,596  =  10333  kg.  Multipliziert 
man  diese  mit  so  erkalt  man  den  Normaldruck  in  m-kg-sec-Ein- 
beiten.  Er  ist  also  10333  •  #45  =  101325  kg1  m-1  sec”2.  Ein  mm  Ho* 
entsprickt  folglich  133,3 kg1  in-1  sec-2. 

In  der  Physik  bedient  man  sick  meist  des  cm-g-sec-Systems.  Hier 
ist  die  Druckeinkeit  das  Dyn  proem2.  Der  Normaldruck  von  760mmHg 
wird  in  diesem  System  durck  eine  gegen  die  obige  zeknmal  groBere 
Zakl  dargestellt,  er  entsprickt  1013250  Dyn  pro  cm2,  also  etwas  mekr 
als  einer  Million  Dyn:  1  mm  Hg  ist  1333  Dyn. 

Beide  Systeme,  sowokl  das  von  uns  gebrauckte  m-kg-sec*  System, 
wie  auck  das  cm-g-sec-Systems,  eignen  sick  nickt  fiir  einen  bequemen 
Ausdruck  der  in  der  Atmospkare  vorkommenden  Drncke,  ikre  Einkeiten 
sind  zu  klein.  Man  kat  sick  in  der  Meteorologie  gewoknt,  als  praktiseke 
Einkeit  des  Druckes  1  mm  Hg  zu  beniitzen,  was  also  133,3  absoluten 
Einkeiten  unseres  Systems  entsprickt.  Daraus  ergibt  sick  der  Ubelstand, 
daB  man  kaukg  diesen  Faktor  in  Zaklenrecknungen  einfiikren  muB,  was 
bei  Wakl  rationellerer  Einkeiten  zu  vermeiden  ware. 

Aus  diesem  Grunde  kat  nunmekr  Bjerknes  in  seiner  „dynamiscken 
Meteorologie^  eine  andere  derartige  Einkeit  aufgestellt,  nackdem  auck 
sekon  vor  ikm  aknlicke  Vorscklage  von  Koppen  gemackt  worden 
waren.  Die  neue  Einkeit  ist  das  Millibar,  der  tausendste  Teil  des  Bar. 
Das  Bar  ist  eine  Million  Dyn,  ist  also  nur  urn  etwa  1  %  kleiner  als  der 
Normaldruck  von  760  mm  Hg.  Statt  daB  dieser  Normaldruck  nun  aber 
in  760Teile,  in  Millimeter,  geteiltwird,  teiltihn  Bjerknes  in  lOOOTeile, 
in  Millibar,  so  daB  ein  Millibar  nun  fast  f  mm  gleich  wird.  Genau  ist 
1  Bar  750,08  mm  Hg,  1  mm  Hg  ist  1,333  Millibar  (mb);  das  Millibar 
entsprickt  nun  100  Einkeiten  unseres  m-kg-sec- Systems,  so  daB  sick 
damit  kequemer  reebnen  liiBt  als  mit  dem  Millimeter. 

Da  man  aber  bisker  nock  gewoknt  ist,  sick  die  Luftdrucke  selbst 
wie  auck  ikre  Differenzen  in  Millimetern  vorzustellen,  und  da  auck  alle 
Barometer  nock  in  Millimeter  geteilt  sind,  so  werden  wir  in  diesem 
Bucke  die  alte  Einkeit  beikekalten.  Durck  Multiplikation  der  Millimeter- 
angaben  mit  1,333  lassen  sie  sick  leiclit  in  Millibar  verwandeln. 

°*Neben  der  Dickte  der  Luft  sprickt  man  bisweilen  von  ikrem  spezi- 
fischen  Volumen  V]  es  ist  das  Volumen  der  Masseneinheit,  der  rezi- 
proke  Wert  der  Dickte,  gemessen  in  Kubikmetern  pro  Kilogramm. 

Die  vier  Yariabeln:  Druck,  Temperatur,  Dickte  und  spezifisekes 
Yolumen  werden  beniitzt,  urn  den  Zustand  einer  trockenen  Luftmasse 

anzu^eben. 

6.  Gasgesetz  fur  trockene  atmospharische  Luft.  Trockene 
atmospkariseke  Luft  im  Meeresniveau  bestekt  aus  etwa  78  Volumpro- 
zenten  Stickstoff,  21  Prozenten  Sauerstoff  und  1  Prozent  Argon.  Der 

Wasserdampf  kommt  in  ganz  versekiedenem  Prozentverkaltms  vor  seine 
Misckung  mit  trockener  Luft  bezeicknen  wir  als  „feuchte  Lu  t  ,  is 
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nebenbei  noch  Wasser  in  fester  oder  fliissigerForm  vorhanden,  so  spreeben 

Wlrinfol^r°ihrer  Zusammensetzung  gilt  fur  troekene 

Luft  das  ..Gasgesetz  fur  ideale  Gase“  mit  genugender  Genauigke^t.  Auf 

feuchte  Luft  darf  dasselbe  nur  angewendet  warden,  solange 

dampf  einigermaBen  demselben  folgt,  also  in  ungesathgtem  Zustande 

ist.  Fur  Wolkenluft  hat  dieses  Gasgesetz  kerne  Geltung. 

1st  a  der  Ausdehnungskoeffizient  der  Gase  («  =  273  —  0,00dbb«5J, 
lautet  das  Gasgesetz  in  der  urspriinglichen  Fassung:  pv  =  p0v0(l  +  at), 
wo  v  v  Werte  des  Druckes  und  des  spezifischen  \  olumens  smd,  die 
einander  bei  der  Temperatur  0\p,  v  solcbe,  die  einander  bei  der  Tem- 

peratur  t  entspreclien.  Setzt  man  v  =  * ,  v0  =  so  wird  daraus,  wenn 
T=  273  +  £,  die  bequemere  Form:  =  ^"  (>  273  oder  p  =  qIH  , 


7?  _  _ _ —  die  so<*enannte  Gaskonstante  ist.  Durcb  Einsetzung  des 

273  •  p0  0 

Normaldruckes  p0  und  der  bei  diesem  Druck  berrscbenden  Diclite  q0 
(s.  S.  7  u.  8)  findet  man  die  Gaskonstante  trockener  Lnft  bieraus  zu 
li  =  287  =  29,27  •  #45  m2  sec  -  2. 

Von  den  oben  (S.  8)  erwabnten  4  ariabeln  p,  q,  v  und  T  konnen 
mit  Riicksicht  auf  das  Gasgesetz  nacb  Bedarf  die  folgenden  5  Kombi- 
nationen  von  je  2  GroBen  zur  Cliarakterisierung  des  Zustandes  einer 
trockenen  Luftmasse  verwendet  werden:  p,  v;  p,  p;  2h  T,  v,T\  q ,  T. 

7.  Gasgesetz  fur 'ungesattigt-feuchte  Luft  und  Ausdriicke 
fur  die  Peuchtigkeit.  Durcb  Beobacbtungen  wurde  festgestellt,  daB  der 
Druck  des  Wasserdampfes  bei  jeder  Temperatur  nur  einen  gewissen 
maximalen  Wert  erlangen  kann,  d.  b.  daB  die  Verdunstung  nacb  Ein- 
tritt  dieser  Dampfspannuug  ibr  Ende  erreicht,  aucb  wenn  nocb  Wasser 
in  fliissiger  oder  fester  Form  vorbanden  ist.  Diese  maximale  Dampf- 
spannung,  der  Sattigungsdruck,  ist  mit  genugender  Genauigkeit  nach 
der  folgenden  Formel  von  Magnus  bestimmt: 


7,4475 1 

cm  =  4,525 . 10  234>67  + 1  mm  Hg. 


Der  Dampfdruck  wird  ebenso  wie  der  Druck  eines  andern  Gases  in 
Millimetern  Quecksilber  angegeben.  Bei  einer  Miscbung  von  trockener 
Luft  mit  Wasserdampf,  also  der  normalen  feucbten  Luft,  ist  der  Druck  zu- 
sammengesetzt  aus  dem  der  trockenen  Luft  und  dem  des  Wasserdampfes 
(e).  Solange  der  letztere  kleiner  als  die  maximale  Spannung  bei  der 
berrscbenden  Temperatur  ist  (e  <  ej,  kann  man  fur  den  Wasserdampf 
anmiberungsweise  das  Gasgesetz  als  giiltig  annebmen,  also  scbreiben: 
y  ft* 

0  =  ro  273  wo  uu^er  7  die  Dicbte  des  Wasserdampfes  beim  Druck 
c,  unter  y0  dieselbe  beim  Druck  e0  verstanden  ist. 
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Feuchtigkeit 


ErfahrungsgemaB  ist  nun:  y0  =  0,623  p0  (fast  genau  r„  =  J>„  )  w0 
P0  die  Diehte  del-  trockenen  Luft  beim  gleichen  Druck  bezeichnet.  Nennt 

mail  Rw  =  ^  #  g73  die  Gaskonstante  des  Wasserdampfes,  so  folgt  hieraus 

bei  Beniitzuiig  des  Normaldruckes  und  der  Normaldichte  Rw=l,Q0bR 
=  460,7  =  47,0  gib.  Hier  ist  die  Gaskonstante  trockener  Luft  mit  Rt 
bezeichnet.  Wir  erhalten  also  die  Gasgleicliung  fiir  ungesattigten  Wasser- 
dampf:  e  =  yRuT  =  1,605 yRlT. 

Die  Wasserdampfmenge  in  der  Volumeinheit  ist  sonacli:  y=~— ; 

Inei  ist  €  m  absoluten  Druckembeiten  gemessen.  Wollen  wir  6  in  dieser 
Formel  in  Millimetern  Hg  angeben  (e),  so  ist  der  oben  dargelegte  Um- 
i  ecbnungsfaktor  153,  o  zu  verwenden.  Durcb  Einsetzung  von  Rm  im 
obigen  Betrag  und  Einfuhrung  der  Celsiustemperatur  an  Stelle  der  ab¬ 
soluten  ergibt  sicb  daraus  die  bekannte  Formel:  y  =  1,06  e  Gramm  im 

1  1  -f-  at 

Kubikmeter  (absolute  Feuchtigkeit). 

Die  normale  atmospharische  Luft  ist  eine  Misckung  von  trockener 
Luft  und  Wasserdampf.  Ist  pt  der  Partialdruck  der  trockenen  Luft,  so 
ist  der  gesamte  Luftdruck  p  =  pt  -j-  e.  Sei  ferner  die  Diehte  der 
trockenen  Luft,  so  ist  pl  =  qlRlT.  In  der  Volumeinheit  ist  nun  die 
Masse  enthalten:  q  =  -f-  y.  Das  Verhaltnis,  in  welchem  die  Masse 

des  Wasserdampfes  zur  Masse  der  feuchten  Luft  im  gleichen  Volumen 

steht,  bezeichnet  man  als  das  Mischungs verhaltnis  q  =  es  folgt 

daraus:  y  =  qg  und  =  (1  —  q)g.  Der  Gesamtdruck  der  feuchten  Luft 
ergibt  sich  aus  den  Partial drucken  px  und  e  mittels  des  Gasgesetzes  zu: 
p  =  QiRtT  +  yRwT  =  [(1  —  q)Rt  4-  qRw ]  qT.  Wir  erhalten  also  fur 
feuchte  Luft  ein  neues  dem  friiheren  ahnlich  gebautes  Gasgesetz,  in 
welchem  R  =  (1  —  q)RlJr  qRw  zu  setzen  ist.  Da  Rw=  1,605 Rv 
kann  man  auch  schreiben:  p  =  1  -f-  0  •  605  q)T. 

Die  neue  GroBe  R  ist  nur  konstant,  solange  das  Mischungs  verhaltnis 
q  das  gleiche  bleibt,  solange  also  keine  Entziehung  oder  Ziifuhr  von 
Wasser  in  irgend  einer  Form  eintritt. 

Berechnen  wir  aus  dem  Gasgesetz  fiir  feuchte  Luft  die  Diehte  der- 

selben  o  = - — - -  und  stellen  wir  daneben  die  Diehte  trockener 

Luft  bei  gleichem  Druck  und  gleicher  Temperatur  =  prp’  S0  er” 

gibt  sich,  daB  feuchte  Luft  (1  +  0,605  q)mn\  leichter  als  trockene  ist. 
Wir  konnen  ferner  auch  sagen:  Damit  feuchte  Luft  bei  gegebenem  Diuck 
die  gleiche  Diehte  habe  wie  trockene,  muB  letztere  eine  Temperatur  T 
=  T( 1  +  0,605  q)  haben;  sie  muB  also  warmer  sein  als  die  feuchte. 
Man  hat  T'  auch  „virtuelle  Temperatur^  genannt.  Mit  ilirer  Beniitzung 
kann  man  feuchte  Luft  nach  der  Gasgleicliung  der  trockenen  bekandeln, 
solange  keine  Kondensation  eintritt,  fiir  sie  also  schreiben:  p  =  gRtT  . 


Wiirmegleichung 


Bei  manchen  Aufgaben  laBt  sich  ungesattigt  feuchte  Luft  durch  warnu  r.; 
trockeae  ersetzt  denken,  ohne  daB  das  Gleichgewicht  der  Massen  ge- 

stort  wird.  .  .  .  ,  „ 

Das  Mischungsverhaltnis  q  ist  ein  bequemer  Ausdruck,  urn  erne  be- 

stimmte  Luftmasse  zu  identifizieren.  Die  Luft  kann,  solange  kerne  Konden- 
sation  eintritt,  beliebigeZustandsanderungen  durch  machen,  ohne  daB  sich  q 
andert.  Aus  den  obigen  Formeln  findet  man  leicht  fur  dieses  \  erhiiitnis: 

a== _ * -  Oder  nahezu  q  =  s-0*-,-.  Zur  Annaherung  kann  e 

q  1,605  p  —  0,605  e  A  8  p  — 3  e  ^  ^ 

im  Nenner  vernachlassigt  werden,  so  daB  q  =  0,623  oder  q=  g-  — • 


6 

Unter  relativer  Feuchtigkeit  versteht  man  das  Verhaltnis  f=~, 

wo  em  die  maximale  Dampfspannung  bei  der  herrschenden  Temperatur 

c 

nach  der  Magnusscben  Formel  ist  (s.  S.  9).  Multipliziert  man  —  mit 

100,  so  gibt  100 /’die  relative  Feuchtigkeit  in  Prozenten  der  maximalen. 

8.  G-leichung  fur  die  zugefiihrte  Warme  bei  trockener  Luft. 

Wird  einer  trockenen  Luftmasse  Warme  zugefiihrt,  so  wird  diese 
teilweise  zur  Erhohung  der  Temperatur,  teilweise  zur  Ausdehnung  ver- 
wendet.  Bei  der  letzteren  wird  Arbeit  durch  Uberwindung  des  auBeren 
Druckes,  unter  dem  die  Masse  steht,  geleistet. 

Diese  Vorgange  sind  im  ersten  Hauptsatze  der  mechanischen 
Warmetheorie  dargestellt.  Die  an  1  kg  Luft  zugefiihrte  Warme  dQ 
besteht  aus  folgenden  2  Teilen:  dQ  =  ccdT  -f  Apdv. 

Hier  ist  ce  die  spezifische  Warme  der  Luft  bei  konstanten  Volumen, 
A  das  Warmeaquivalent  der  Arbeit.  In  den  absoluten  Einheiten  des 


m-kg-sec-Systems  ist  A  =  —  1  ;  d.  h.  1  kg  Masse,  welches  427  Meter 

herabfallt,  erzeugt,  hier  aufgehalten,  eine  Warmemenge  von  1  kg-Kalorie, 
welche  geniigt,  urn  1  kg  Wasser  von  15°  auf  16°  C  zu  erwarmen. 

Die  Gasgleichung  fur  trockene  Luft  pv  =  RT  gibt  differenziert 
pdv  +  t 'dp  =  RdT •  damit  erhalt  man  den  folgenden  Ausdruck  fur  die 


zugefiihrte  Warmer  d  Q  =  (cv  +  AR)dT  -  dp. 

1st  dp  —  0,  so  folgt  cB  +  APi  =  cp1  die  spezifische  Warme  bei  kon- 
fetMD  DmCk'  NaCh  Divisi°n  durch  T  erhUlt  die  Warmegleichung  die 


d(Q 

~Y 


S  _  ,  kt,  dr"p,  r“  *  das  TOll^ndige  Differenzial  der  GroBe 
rdyg  ~AmSPl),  welche  man  „Entropie“  nennt.  Es  folgt  daraus 

/  r  =  s  + 


1)  Wir  bezeichnen  mit  Ig  den  natiirlic] 
wahrend  unter  log  der  Briggsche  Logaritl 


Logarithmus  (Basis  e  =  2,71828). 
verstanden  werden  wird. 
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Potentielle  Temperatur 


(dO  ~  m  f  T  ^ame  2Ugrfahrt  entzogen 

(rfV-0),  so  ist  S-  konst.,  die  Vorgauge  sind  „isentropisch«-  man 

nennt  sie  auch  admbatisch"  da  durcb  die  das  Gas  begrenzenden  Wande 

keine  Warme  hmdurchtritt.  Die  letzte  Bezeichnung  ist  in  der  Meteoro- 
l°gie  gebrauchlicber. 

1st  nun  dQ  =  0,  so  wird  cplsT  -  AElgp  =  konst.  Es  sei  zu  An- 
ang  das  Gas  miter  dem  Druck  p0  und  der  absoluten  Temperatur  T  • 
dann  mmmt  es,  adiabatiscb  auf  den  Druck  p  gebracht,  die  Temperatur 


T  an  nach  der  Gleichung  cr]g  Y0  =  Ams  ~  oder  r0  =  {f)  Cp  (Poisson- 
sche  Gleicbung).  Diese  Formel  ist  von  besonderer  Wicbtigkeit,  weil 
viele  Vorgiinge  in  der  Atmospkare  so  gescbeben,  dab  wir  annehmen 
konnen,  sie  seien  adiabatiscb.  Es  ist  dann  bei  einer  bestimmten  Druck- 
anderung  nur  eine  ganz  bestimmte  Temperaturiinderung  des  Gases  mog- 
licb,  jene,  welcbe  von  der  Poissonscben  Gleicbung  vorgescbrieben 
wird. 

Natiirlicb  laBt  sich  aus  der  Gasgleicbung  aucb  eine  der  Verander- 
licben  p  oder  T  durcb  die  dritte  p  ersetzen.  Wir  erbalten  dann  zwei  mit 
der  obigen  aquivalente  Beziebungen,  yon  denen  nacb  Bedarf  Gebraucb 


AR 


A  R 


gemacbt  werden  kann:  ~  )  ",  —  =  (— V" 

T0  \Qo/  ’  P0  W 


P 

Po  \(V 

Fur  trockene  atmosphariscbe  Luft  sind  die  spezifiscben  Wiirmen 
^=  0,2375,  cv=  0,1690;  ferner  ist  nacb  obigeln  AR  =  0,0685.  Das 


Verbaltnis 


AM 

Cp 


%,  welcbes  wir  baufig  beniitzen  werden,  ist  folglicb 


p  \  0,2884 


fiir  trockene  Luft  x  —  0,2884,  so  dab  die  Poissonscbe  Gleicbung  die 

Form  annimmt:  T  =  T0-  ^ 

Will  man  die  Warmezustande  mebrerer  Luftmassen,  die  unter  yer- 
scbiedenen  Drucken  und  Temperaturen  stehen,  miteinander  yergleicben; 
so  kann  man  sie  adiabatiscb  auf  den  gleicben  Druck  bringen  und  dann 
die  so  erzeugten  Temperaturen  gegeneinander  balten.  Man  ist  iiberein- 
gekommen,  diese  Beduktion  derart  yorzunebmen,  daB  man  alle  Massen 
recbneriscb  auf  den  Normaldruck  P  =  760mmHg  bringt;  die  dabei 
erzeugten  Temperaturen  nennt  man  ibre  potentiellen  Temperaturen 

9\  Es  ist  also  fur  eine  Masse  &  =  T  )  =  T  ^  ,  wo  T  die  Tem¬ 

peratur  beim  Druck e  p  war.  In  der  letzten  Form  ist  p  in  mm  Hg  aus- 
zudriicken. 

,  .  .  .  .  j  d&  dT  dp  -rp. 

Differenziert  man  obige  Gleichung,  so  wird  &  =  T  —  x  y 

Vergleicb  mit  der  Warmegleicbung  liefert:  ^  =  }pdS  und 

S  =  cp  lg  &  +  konst. 


Feuchte  Luft 
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Die  potentielle  Temperatur  bleibt  demnach  bei  adiabatischen  Vor- 
gangen  konstant  wie  die  Entropie.  Sie  ist,  wenn  verscbieden  tempe- 
rierte  trockene  Luftmassen  vorhanden  sind,  fur  erne  individuelle  Lult- 
masse,  solange  keine  Warinezufuhr  stattfindet,  ebenso  charakteristisch, 
wie  es  das  Miscbungsverhaltnis  fiir  feuchte  Luft  ist,  solange  bier  keine 
Kondensatiou  vorgeht. 

9.  Adiabatische  Zustandsanderungen  feuchter  Luft.  In  der 

Meteorologie  spielen  jene  Vorgange  eine  groBe  Rolle,  bei  welchen  sich 
feuchte  Luft  ausdehnt  oder  zusainmenzieht,  also  ihren  Druck  verandert. 
H.  Hertz  unterscheidet  hierbei  vier  Stadien,  die  durch  die  Kondensations- 
und  Schmelzwarme  des  Wassers  bedingt  sind. 

Zunachst  liaben  wir  das  Trockenstadium,  bei  dem  die  trockene 
Luft  mit  W asserdampf  von  geringerem  als  dem  Sattigungsdruck  ver- 
mischt  ist.  Bei  adiabatischer  Ausdehnung  des  Gemisches  unter  Tempe- 
raturen  oberhalb  0°  folgt  das  Regen s tadi um,  welches  beginnt,  sobald 
die  Temperatur  des  Gemiches  soweit  gesunken  ist?  daB  der  vorhandene 
Dampfdruck  dem  Sattigungsdruck  gleich  wird.  Bei  weiterer  Abkiihlung 
tritt  Kondensatiou  ein;  hierbei  wird  die  Kondensationswiirme  des  Was¬ 
sers  frei  und  verzogert  die  Abkiihlung.  SchlieBlich  erreicht  die  Tempe¬ 
ratur  0°C,  es  beginnt  die  Bildung  des  Eises,  wobei  wiederum  Warme, 
die  Schmelzwarme,  frei  wird;  dies  ist  das  H agelstadium.  Sobald  sich 
endlich  alles  vorhandene  Wasser  in  Eis  verwandelt  hat,  beginnt  das 
Schneestadium,  in  welchem  bei  weiterer  Abkiihlung  aus  Wasser- 
dampf  unmittelbar  Eis  entsteht.  Dabei  wird  wieder  Warme  frei,  die 
Sublimationswarine,  die  Summe  von  Kondensations-  und  Schmelzwarme. 
Dieses  Stadium  halt  bis  zu  beliebig  tief'en  Temperaturen  an. 


Es  empfiehlt  sich,  eine  mit  ungesattigtem  Wasserdampf  in  gege- 
benem  Verhaltnis  vermischte  Luftmasse,  welche  sich  ohne  Warmezu¬ 
fuhr  oder  -entziehung  ausdehnt,  naher  zu  betrachten.  In  der  Atmosphare 
ist  dieser  Vorgang  sehr  hautig.  Wir  teilen  im  folgenden  nur  die  Glei- 
cbungen  fiir  die  adiabatischen  Zustandsanderungen  in  diesen  vier  Stadien 
mit,  und  zwar  gekiirzt  und  ohne  Ableitung.1)  • 

a  Trockenstadium:  Die  Dampfspannung  bleibe  wahrend  der  Zu- 
standsanderung  kleiner  als  em.  Wir  konnen  dann  die  feuchte  Luft  sehr 
angenahert  wie  ein  ideales  Gas  behandeln,  fur  welches  die  im  Absclmitt  7 
abgeleitete  Gasgleichung  gilt.  Sind  und  c'p  die  spezifischen  Warmen 
bei  konstantem  Druck  fur  trockene  Luft  und  Wasserdampf,  ist  fernero 
das  Miscbungsverhaltnis,  so  wird  die  spezifische  Warme  der  Mischung- 

T  „ff  w  tF”'  r”  W*S8erdamPf  4  =  0,379,  also  grofier  als  far 
if  f-  cl  “  ab,6r  3  bei  u“gesattigt  feuchter  Luft  stets  recht  klein 
1st  (tur  battigung  betragt  q  unter  760  mm  Druck  bei  0°  •  0  003^ 

lo°:  0,0105,  bei  30°:  0,0262,  ist  also  be,  ungesattigter Luft  £ loch 


1)  ^gk  z.  B.  H.  Hertz,  Deutsche  Met.  Zeitschr., 


1.  Jahrgang,  1884,  S.  421. 
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Kondensation 


geringer  als  diese  Werte),  so  andert  sich  die  spezifische  Warme  der 
Mischung  nur  wenig  gegeniiber  der  von  trockener  Luft;  auch  die  Gas- 
konstante  der  Mischung  (1  -  q)Rl  +  qRw  ist  aus  diesem  Grunde  nur 
weDig  grocer  als  die  der  trockenen  Luft,  so  daB  in  erster  Annaberuno-  die 
ungesattigt  feuchte  Luft  nacli  der  Poissonscben  Gleicbung  fiir  trockene 
Lutt  bebandelt  werden  kann,  die  unter  Abscbnitt  8  angegeben  ist. 

Wir  konnen  also  schreiben:  cplg  T  —  ABi  \gp  =  konst.,  und  nur  bei 
sekr  genauen  Recbnungen  waren  cp  und  Bl  durcb  die  eben  angegebenen 
Ausdriicke  fur  die  Mischungsluft  zu  ersetzen. 

Die  Gleicbung  des  Trockenstadiums  gilt  bis  zum  Eintritt  der  Kon¬ 
densation,  d.  b.  bis  zu  jener  Temperatur,  wo  e  =  em  wird.  Wir  fanden 
im  Abscbnitt  7:  p  =  pl-\-e=\(\ — qBw~\  qT.  Darin  ist  e=qQBwT7 

folglicb  p  —  - — 'i’g  Setzen  wir  bier  e  =  em  nacb  der  Mag¬ 

nus  scben  F  ormel  als  bunktion  der  Temperatur  ein,  so  erbalten  wir  eine 
Beziebung  zwiscben  p  und  T die  erfiillt  sein  muB,  wenn  die  Grenze 
des  Trockenstadiums  erreicbt  ist  (Sattigungsgleicliung). 

b)  Regenstadium:  Die  Warmezufuhr  dQ  wird  teils  zur  Erwar- 
mung  und  Ausdebnung  der  gesattigt  feucliten  Luft  verwendet,  teils  zur 
Verdampfung  und  Erwarmuug  des  Wassers;  die  letztere  kann  vernach- 
lassigt  werden. 

Bei  adiabatiscber  Ausdebnung  sinkt  die  Temperatur  und  folglicb 
tritt  Kondensation  ein,  wodurcb  Warme  frei  wird;  diese  Kondensations- 
wanne  wirkt  wie  eine  Warmezufubr,  sie  verzogert  die  Abkiiblung.  Die 
gekiirzte  Formel,  welcbe  unter  diesen  Umstanden  der  Poissonscben  Glei¬ 
cbung  entspricbt,  lautet: 

cp\ g  T  —  ABi  1  gp  +  0,623  1  e™  =  konst. 

V  J- 


Hier  ist  em  die  maximale  Dampfspannung,  welcbe  der  Temperatur  T 
entspricbt,  p  ist  der  Druck  des  Gasgemisches  und  r  die  Yerdamp- 
fungswarme  ( r  =  607  —  0,7 1  kg  Kal.).  Im  Trockenstadium  batten  wir 
cp  lg  T  —  ABt  Igp  =  konst.  Einer  bestimmten  Anderung  des  Druckes 
entspricbt  nun  eine  kleinere  Anderung  der  Temperatur  als  friiber.  Und 
zwar  ist  der  Unterscbied  urn  so  groBer,  je  groBer  em,  die  Spannkraft 
des  gesattigten  Dampfes,  je  hober  also  die  Temperatur  ist.  Mit  abneli- 
mender  Temperatur  wird  das  Verbalten  im  Regenstadium  dem  Ver- 
balten  im  Trockenstadium  ahnlicber,  weil  em  und  mitbin  aucb  die  kon- 
densierte  Wassermenge  geringer  wird.  Das  Regenstadium  reicbt  von 
der  Kondensationstemperatur,  dem  Taupunkt,  bis  zu  0°C. 

c)  Hagelstadium:  Expandiert  die  Miscbung  von  Luft,  Wassei- 
dampf  und  Wasser  bei  0°C  adiabatiscb  nocb  weiter,  so  leistet  sie  Aus- 
dehnungsarbeit  auf  Kosten  der  beim  Gefrieren  des  Wassers  frei  werden- 
den  Scbmelzwarme.  Der  Vorgang  ist  ziemlicb  verwickelt,  weil  wiibiend 
der  Ausdebnung  zugleicb  neuer  Wasserdampt  gebildet  werden  muB,  da- 
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mit  das  groBere  Volumen  von  ihm  mit  Sattigungsspannung  erfullt  bleibt. 
Die  Temperatur  verharrt  auf  0°,  bis  alles  Wasser  in  Eis  verwandelt  ist; 
aus  diesem  Grand  bleibt  auch  die  Dampfspannung  em  konstant.  Erne 
der  obigen  analoge  Zustandsgleichung  besteht  hier  mcht,  da  mir  p  sic 
andert  und  mit  ihm  der  Gehalt  der  Luft  an  Eis.  Ist  p0  der  Druck  ->ei 
welchem  die  Eisbildung  beginnt,  so  wird  pu  der  Druck,  bei  welckem 
sie  beendigt  ist,  durch  die  folgende  Gleichung  bestimmt: 

r  +  k  r\  0,623 em  __  kq 
~  pJ  '  T 


arK,+ 


=  0. 


Pi 


Hier  ist  k  die  Schmelzwarme  des  Eises  ( Jc  =  80  kg  Kal.),  so  daB 
r  -f-  k  die  Sublimationswarme  bedeutet  (etwa  680  kg  Kal.).  Beim  Mi- 
schungsverhaltnis  q  ist  die  ganze  Masse  AVasser  (Dampf,  AA  asser  und 
Eis)  in  Recknung  zu  stellen. 

d)  Schneestadium:  Nach  Arerwandlung  alien  fliissigen  AA^assers  in 
Eis  wird  nun  bei  weiterer  Druckabnahme  die  Temperatur  wieder  sinken; 
hierbei  tritt  wieder  Kondensation  des  Wasserdampfes,  u.  z.  nun  direkt 
zu  Eis,  ein.  Die  Vorgange  folgen  nun  derselben  Gleichung  wie  im 
Regenstadium,  nur  tritt  an  Stelle  der  Kondensationswarme  die  groBere 
Sublimationswarme.  Die  Zustandsgleichung  lautet  in  abgekiirzter  Form: 


cp\gT 


Alitlgp  + 


0,623  (r  -f-  k)em 

pT 


=  konst. 


Je  tiefer  die  Temperatur,  desto  kleiner  wird  die  Dampfspannung  em 
so  daB  das  letzte  Glie*l  links  immer  mehr  an  Bedeutung;  verliert  und 
sich  die  A  organge  jenen  des  Trockenstadiums  nahern.1) 

10.  Pseudoadiabatische  Zustandsanderungen,  AVir  sind  im 
vorigen  Abschnitt  von  der  willkiirlichen  A^orstellung  ausgegangen,  daB 
die  adiabatische  Zustandsanderung  in  einer  Ausdehnung  besteht.  Den- 
ken  wir  uns  das  Eis  und  die  mit  AA  asserdainpf  vermischte  Luft  aus 
dem  Schneestadium  oben  nunmehr  einer  adiabatischen  Kompression 
unterwoifen,  so  wird  dieses  Gemisck  genau  die  gleichen  A'eranderungen 
wie  fruher  in  umgekelirter  Richtung  durchmachen,  das  Eis  wird  durch 
Kompression  und  Erwarmung  verdampfen,  dann  wird  bei  der  Ternpe- 
latur  0  das  Eis  schmelzen  und  nachher  das  AA^asser  verdampfen,  bis 
schlieBlich  das  Trockenstadium  erreicht  ist  und  die  Temperatur  nach 
der  1  oissonschen  Gleichung  zunimmt  bis  zum  ursprunglichen  Wert 
erartige  umkekrbare  Prozesse  konnen  z.  B.mit  Wolkenluft  vor  sich 
gehen:  durch  Expansion  bilden  sich  zuerst  AVolken,  die  sich  dann  durch 
vompressmn  wieder  auf losen,  olme  daB  Niederschlag  ausfallt.  Das  weit- 
cius  haufigere  aber  ist,  daB  aus  der  AVolke  Niederschlag  in  Form  von 


HerJ)zfaieaGothUagen-.der  vie^TStadien  den  praktischen  Gebrauch  Ton 

Egie^ck  dur°kUKur vwi  ^argestellt  ^wcurde n^( Y gl .  aii  n  T  Lehrbuch ' dc^  Meteoro- 
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Niederscklag 


Regen  odor  Schnee  zu  Boden  fallt.  Hierdurch  wird  das  Mischungs- 
verbaltnis  der  feuchten  Luft  verringert.  In  diesem  Fall  kann  der  Pro- 
zefi  nicht  mebr  als  rein  adiabatisch  angeseben  werden,  aucb  wenn 
die  Miscbung  von  auBen  weder  erwarmt  nocb  abgekiiblt  wird.  Denn 
wenn  kein  Niederscblag  zu  Boden  gefallen  ware,  so  miiBte  bei  der  Kom- 
pression  die  kondensierte  Wasser-  oder  Eismasse  verdampft  bzw.  ge- 
scbmolzen  werden,  wodurcb  die  Temperaturzunabme  verlangsamt  wiirde. 
p  1st  diese  Wassermenge  aus  dem  Gemiscb  aber  berausgefallen,  so 
wird  die  entsprecliende  Kondensationswarme  erspart,  die  Zustands- 
anderung  gebt  so  vor  sicb,  als  ware  eine  Warmemenge  im  Betrag 
dieser  Kondensationswarme  zugefubrt  worden.  W.  v.  Bezold 
nannte  solcbe  Vorgange  jjpseudoadiabatiscbe^.1)  Sie  sind  in 

der  Meteorologie  von  groBer  Bedeutung, 
da  sie  die  potentielle  Temperatur  der 
Luftmassen  erboben;  dies  gebt  aus  der 
folgenden  grapbischen  Darstellung  bervor 
(Fig.  2): 

In  einem  Koordinatensystem  mit  v  als 
Abszisse  und  p  als  Ordinate  werden  3 
Kurvenscbaren  eingetragen,  entsprechend 
-  der  folgenden  Uber- 

legung:  l.ImTrok- 


warm 


-A 


v 


0 


rig.  2. 


kenstadium  kann 
die  Zustandsglei- 
cbung  creschrieben 


werden: pv  =  BT.  Fur  jede  Temperatur  istpv=  konst.;  die  Isotbermen 
des  Trockenstadiums  sind  also  Hyperbeln,  ibr  Yerlauf  ist  in  Fig.  2  durcb 
die  gestricbelten  Kurven  T1}  T2,  Ts,  Ti  angegeben  (T1  <  T2  <  T3  <  T4). 
2.  Fiir  adiabatiscbe  Zustandsanderungen  im  Trockenstadium  folgt  aus 


der  Poisson scben  Gleicliung^>v  c°  =  konst.  =  1,41  J*  Wird  diese  Be- 

ziebung  fur  bestimmte  Werte  der  Konstanten  dargestellt,  so  erbalt  man 
„Adiabaten“  des  Trockenstadiums,  die  so  verlaufen,  daB  mit  abnebmen- 
dem  p  und  zunebmendem  v  nun  T  nicbt  konstant  ist,  sondem  gleicb- 
faUs  abnimmt  (Abkublung  durcb  Ausdebnung).  Da  fiir  jede  Adiabate 
die  potentielle  Temperatur  konstant  bleibt  (vgl.  S.  13),  so  kann  erne 
Adiabate  direkt  durcb  ibre  potentielle  Temperatur  bezeicbnet  werden. 
In  Fi°\  2  sind  2  Adiabaten  ^  und  #2  eingezeicbnet  <  &2).  3-  Im 
Regenstadium  tritt  bei  adiabatiscber  Ausdebnung  gleicbfalls  Abkublung 
oin  sie  ist  aber  geringer  als  im  Trockenstadium  (vgl.  S.  14).  ie  u 


1)  Zur  Thermodynamik  der  Atmosphare;  zweite  Mitteilung;  Sitzungsber.  d. 
Berl.  Akad.  1888,  S.  1189. 
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standsanderung  folgt  hier  einer  Kurve,  die  durck  die  dunnere  Lime  zwi 
scken  den  Punkten  B  und  C  der  Figur  dargestellt  ist. 

Angenommen  nun,  ungesattigt  feuchte  Lult  vom  Drucke  py  und  der 
Temperatur  T3  (Punkt  .4)  beginne  okne  Warmezufubr  von  aufien  zu 
expandieren:  es  erfolgt  Abkiiblung  nacb  der  Trockenadiabate  bis  zur 
Temperatur  1\  (Punkt  B).  Hier  sei  der  Taupunkt  erreicbt,  von  bier  aus 
erfolgt  also  Kondensation.  Die  Temperaturabnabme  gebt  nun  nacb  der 
Adiabate  des  Regenstadiums  weiter,  bis  der  Druck  p2  bei  der  Tempera¬ 
tur  Tl  erreicbt  ist  (Punkt  C).  Ware  nun  kein  Niederscblag  ausgefallen, 
so  wiirde  bei  nunmebriger  Kompression  auf  den  Druck p j  das  Gremiscb  von 
Luft  und  Wasser  geuau  der  Kurve,  die  es  bis  bierber  bescbrieb,  zuriick 
folgen (CBA)  und  schlieBlich  wieder  seine  friibere  Temperatur  T3  erlangen. 

Ist.bingegen  die  ganze  bis  zum  Stadium  C  kondensierte  Wassermenge 
ausgeregnet  und  tritt  nunmebr  Kompression  ein,  so  folgt  das  Gremisch 
von  Luft  und  Wasserdampf  der  Trockenadiabate,  die  durcb  den  Punkt  C 
lauft,  wobei  es  die  potentielle  Temperatur  &2  bat  und  beibebalt.  Driicken 
wir  die  Masse  wieder  auf  den  Ausgangsdruck  p1  zusammen,  so  nimmt 
sie  bier  die  Temperatur  >  T3  an.  Durcb  das  Ausfallen  des  Nieder- 
scblags  ist  also  die  potentielle  Temperatur  gestiegen  und  bei  Zuriick- 
fiibrung  auf  den  Anfangsdruck  ist  die  Masse  aucb  tatsachlicb  warmer 
geworden,  als  sie  zu  Anfang  war.  Wenn  nur  ein  Teil  des  Wassers  aus- 
getallen  ist,  dann  tritt  die  Scbeidung  von  Hin-  und  Riickgang  erst  an 
einer  Stelle  zwiscben  C  und  B  ein,  die  Erwiirmung  im  Endstadium  ist 
dann  serin  ger. 

o  o 

Dicse  Lrscheinungen  sind  fiir  die  Temperatur  auf-  und  absteigender 
Luftstibme  von  der  grbBten  Bedeutung  und  werden  spater  weiter  aus- 
gefuhrt  (Abschnitt  33). 


11*  rela4ive  Feuchtigkeit  bei  adiabatischen  Zustands- 
anderungen.  Wir  werfen  nocli  einen  Blick  auf  die  verscbiedenen  Aus- 
drucke  fur  die  Feuchtigkeit  in  den  vier  Stadien  des  Abscbnitts  9.  Die 
relative  Feucbtigkeit  zunacbst  bat  im  Iiegen-,  Hagel-  und  Scbnee- 
steiHura  “tenia  den  Sattigungswert  100%.  Das  Mischungsverhaltnis 
lehalt  Dei  adiabatiechen  Anderungen  seinen  Anfangswert  in  alien 
4  Stadien  bei,  solange  kein  Niederschlag  ausfallt.  Die  Dampfspan- 
nnng  ist  vom  Regenstadium  angefangen  die  der  Magnus schen  Formel 

ist  sier7  o,  im“!male  frfd'6jeWeill«e  Temperatur,  im  Trockenstadinm 
^  sie  proportional  aem  Luftdruck  nacb  der  Formel  auf S.  11:  e  = 

Die  Menge  des  Wasserdampfs  in  der  Volumeinheit  feucbter  Luft  tab’ 

solute  Feuchtigkeit)  folgt  stets  der  Gleicbung  fur  r  aufs  10  ( 

tiuLo  DaTre  ^estlmmung  Terla°gt  aUein  noch  die  relative  Feuch- 
tigkeit  im Trocken stadium  be,  adiabatischer  Ausdehnung  oder  Kom- 

pression.  Sie  ist  gegeben  durcb  f= 

K,ner:  Uynamische  Meteorologie 


o 
7,45 1 

C  pQf.  I  f 

,  wo  e„  =  4,525  •  10  +  mm  Hg 


m 
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Relative  Feuchtigkeit 


und  angenahert  e  =  f  qp.  Aus  der  letzteu  Gleichung  folgt  ~  =  dV-.  Bei 

e  V 

adiabatischen  Zustandsanderungen  im  Trockenstadium  ist  (S.  12)  ~  = 

=  *  ~ ,  mitbin  =  Differenziert  man  f}  so folgt dj.  =  —  —  . 

"  t  v.  i  °  /  c  em 

Aus  der  Gleichung  yon  Magnus  lafit  sich  dem  als  Funktion  von  dt  =  dT 
ausdriicken;  man  erhalt  die  Formel  ^  =  17,15  •  •  dT.  Setzt 

ern  \-L  —  oo) 

235 

man  naberungsweise  T_  -  =  1  und  vernachlassigt  noch  38  gegen  T, 
so  ergibt  sich  mit  ^  =  3,462  (S.  12)  eine  besonders  bequeme  Form: 

-f  =  —  13,69  oder  integriert  f  =  Diese  Gleichung  gibt 

also  eine  Beziehung  zwischen  Temperatur  und  relativer  Feuchtigkeit  bei 
adiabatischen  Zustandsanderungen  ungesattigter  Luft.  Mit  zunehmender 
Temperatur  nimmt  die  Feuchtigkeit  ab.  Man  kann  natiirlich  ebenso  gut 
statt  der  Temperatur  den  Druck  aus  der  Poisson schen  Gleichung  ein- 

fiihren;  dies  gibt:  f  =  f0(— )  ’  • 


Zweites  Kapitel. 

Allgemeine  dynamische  und  hydrodynamische  Gleichungen. 

12.  Bewegungsgleichungen  eines  Punktes  im  rotierenden 
Koordinatensystem  der  Erde.  Die  Grundlage  fur  die  Bekandlung 
der  Bewegungsersckeinungen  fester  oder  fliissiger  (gasfdrmiger)  Korper 
bilden  die  Beweguugsgleichungen  der  Mechanik.  Sie  sprechen  bekannt- 
lich  in  ilirer  einfachsten  Form  aus,  daB  die  in  einer  Richtung  x  wirkende 

Kraft  X  der  Masse  m  dieBeschleunigung  ^  erteilt1),  oder  daB  m  ^  =  X. 

Diese  und  zwei  analoge  Gleichungen  fiir  die  zwei  zu  x  senkrechten 
Ricktungen  y  und  z  reichen  aus,  um  die  Bewegung  der  Masse  m  dar- 
zusteUen,  wenn  die  Krafte  X,  Y  und  Z  bekannt  sind. 

Auf  eine  relativ  zur  Erde  ruhende  Masse  m  eines  festen  Korpers 
wirkt  von  auBeren  Kraften  nur  die  Schwerkraft  g  (vgl.  Abschnitt  3); 
bei  Flussigkeiten  bestehen  neben  ihr  nock  die  Druckkrafte ,  auf  die 
wir  spater  zuruckkomipen.  Handelt  es  sick  hingegen  um  Korper,  welcke 
sick  auf  dei  Erde  bewegen,  dann  kommen  zur  Sckwere  nock  andere 
Krafte  kinzu,  die  sick  dadurck  ergeben,  daB  wir  die  Bewegung  der 
Korper  nickt  relativ  zu  einem  im  Raume  feststekenden  Koordinaten¬ 
system  sondern  relativ  zur  Erde  betrachten,  die  ja  um  ikre  Ackse 
rotiert.  Diese  Krafte  sind  also  keine  wirklicken  sondern  scheinbare 
kervorgehend  aus  dem  Standpunkt  des  mit  der  rotierenden  Erde  ver- 
bundenen  Beobackters. 

Die  oben  angefuhrten  Bewegungsgleicbungen  m  d**=  X  usw.  gelten 

unter  der  Bedingung,  daB  *,  y,  z  die  Koordinaten  eines  Punktes  in  einem 
lunenden  Systeme  sind.  Wirken  keine  auBeren  Krafte  (X  =  Y=  Z  =  0) 

so  bleibt  die  Geschwindigkeit  des  Punktes  konstant  =  konst,  usw.)' 

er  bewegt  sich  dem  Tragkeitsgesetz  eutsprecbend.  Ahruhendes  Koor- 

*ko  — *"”*»•».  -  -«« 

Dle  Koordinaten  des  ruhenden  Systems  sind  jedock  bier  niclit  direkt 
verwendbar,  da  es  sich  Ja  darum  handelt,  die  Betegung  der  LuftmtSn 

1)  t  bedeutet  die  Zeit,  *  die  X-Koordinate  eines  Punktes,  folglich  dx  die 
'bomponente  der  Geschwindigkeit.  rft 


2* 
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Transformation  auf  Polarkoordinaten 


lelativ  zur  rotierenden  Erde1)  kennen  zu  lernen;  als  praktiscbe  Koor- 
dinaten  eines  Massenpunktes  beniitzen  wir  jetzt  vielmebr  seinen  Abstand 
vom  Erdmittelpunkt  r,  seine  geograpbische  Breite  cp  und  seine  geogra- 
phisclie  Lange  A.  Um  die  Bewegungsgleiebungen  anwenden  zu  konnen, 
mu6  nun  eine  Koordinatentransformation  durcbgefiibrt,  d.  b.  es  mussen 
die  Koordinaten  x,  y,  z  durcb  die  neuen  ersetzt  werden. 

Der  Ausgangspunkt  der  Zahlung  der  geograpbiscben  Lange  A  ist  der 
Meridian  you  Greenwich*,  derselbe  ruht  nicbt  im  Raum,  sondern  drebt 
sicb  in  24  Stunden  (genauer  in  23  b,  56  min  und  4,08  sec,  d.  i.  in  1  Stern¬ 
s'  tag)  einmal  um  360°,  also  mit  der  Winkelgescbwindigkeit  der  Erde 
<0  =  7,29  •  10  ~ 5  sec  -1.  Wir  wollen  zur  Bequemlicbkeit  den  Mittel- 
punkt  des  Koordinatensystems,  das  im  Raume  rubt,  mit  dem  Mittel- 
punkt  der  Erde  zusammenfallen  lassen. 

Es  ist  dann  (Fig.  3 )  OZ  die  Ricbtung  der  Erd- 
aclise  zum  Nordpol.  Die  Erde  drebt  sicb  von  Westen 
nacb  Osten,  also  in  der  Ricbtung  des  Pfeiles,  ent- 
gegen  der  Ricbtung  Ost-West,  in  welclier  der  Azimut- 
winkel  a  bier  positiv  zu  recbnen  ist  und  in  welcber 
wir  die  geograpbiscbe  Lange  wacbsend  zu  zablen 

baben.  Infolge  der  Rotation  ist  da- 
x  ^er  a  —  X  —  cot. 

Transformieren  wir  nun  die  Koordinaten  x,  y ,  z 
zunacbst  in  r,  cp,  a ,  so  ergibt  sicb: 
x  —  r  cos  (jp  cos  a,  y  —  r  cos  cp  sin  a,  z  =  r  sin  cp. 

Wir  bilden  bieraus  die  Bescbleunigungen  x,  if,  z J)  und  setzen  sie  in 

-w-r-  r/ 


Fig.  3. 


X 


y 


Y 

— ,  z  = 

m  7 


Z 


ein. 


die  Bewegungsgleiebungen  x  =  v  m>  ■-  m 

Durcb  Multiplikation  der  umgeformten  Ausdriicke  mit  geeigneten 
Faktoren  und  Addition  derselben  lassen  sicb  die  Gleicbungen  in  folgende 
Form  bringen,  die  nun  fur  die  neuen  Koordinatenricbtungen  gilt: 


Y 


Z 


r  —  rep- 


r  cos2  epa 2  =  ^  cos  cp  cos  a  +  —  cos  cp  sin  a  +  —  sin  cp, 


rip  +  2rq>  +  »- sin  <p  cos  <p  <*2  —  — sin  qp  cos  a  —  ^ sin  <p  sin  a  +  ^  cos  <p, 

rcos-<p  a  +  2rcos1<pci  -  2rsin9>cos<py  a  =  -  ^cosqpsina  +  —  cosy  cos  «, 

Wie  eine  einfache  Uberlegung  zeigt,  sincl  die  Glieder  auf  der  rechten 
Seite  die  Beschleunigungen  (auBeren  Krafte  pro  Massenemheit),  welche 

1)  Von  der  fortschreitenden  Bewegung  der  Erde  um  die  Sonne  sehen  wir  ab, 
da  sie  wegen  der  annahernden  Konstanz  der  Geschwind.gke.t  him  ohne 

flufi  ist.  , 

2)  Fiir  -'f  ist  die  Schreibart  x,  fur  ist  x  gebrauebt  usw. 

(h  t 
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in  den  Richtungen  der  Koordinaten  r,  <p  und  «  wirken.  bie  s,nd  le.cht 
bestimmt;  denn  auf  einen  Massenpunkt  m  wirkt  an  auBeren  Kiaften nm 
die  Attraktionskraft  der  Erdmasse  m  ■  G,  wo  6  diese  Kraft  im  Abstand 
r  vom  Erdmittelpunkt  bedeutet.  \  on  etwaigen  Reibungskraften  sehen 
wir  bier  ab.  Es  ist  dann  nur  in  der  ersten  Gleicbung  auf  der  rechten 
geite  —  G  zu  setzen,  da  die  Attraktion  zum  Erdmittelpunkt  wirkt  (in 
der  Ricbtung  des  abnehmenden  r),  die  recbten  Seiten  der  2.  und  3.  Glei- 

cbung  sind  null. 

Ersetzen  wir  schlieblicb  nocb  a  durcb  X  —  co,  a  durch  X,  da  die  lio- 
tationsgescbwindigkeit  der  Erde  konstant  ist,  so  erhalten  wir  die  fol- 
genden”  Gleichungen,  welcbe  die  reibungslose  Bewegung  eines  Massen- 
punktes  unter  dem  Einflub  der  anziebenden  Kraft  der  Erdmasse  in 
einem  mit  der  Winkelgeschwindigkeit  co  von  West  nacli  Ost  rotierenden 
Koordinatensystem  beschreiben : 

r  —  rep2  —  r  cos2  cp  (X  —  co)2  =  —  G, 

r  cp  +  2f  cp  -f  r  sin  cp  cos  cp  ( X  —  co  )2  =  0, 

r  cos  cp  X  2  r  cos  cp  (X  —  co)  —  2r  sin  cp  cp  (X  —  co)  =  0. 

Diese  Beziehungen  gelten  naturlich  auch  fur  einen  Punkt,  der  augen- 

blicklicli  relativ  zur  Erde  in  Rube  ist,  so  dab  r  =  cp  =  X  =  0;  fur 
ibn  wird: 

r  —  r  cos2  95  co2  =  —  G,  r  cp  +  r  sin  cp  cos  cp  co2  =  0,  X  =  0. 

Der  Massenpunkt  unterliegt  also  Bescbleunigungen  und  kann  seine 
anfangliebe  Rube  niebt  bewabren;  er  wird  zunaclist  durcb  die  grobe 
Attraktionskraft  G  seinen  Abstand  vom  Erdmittelpunkt  zu  verkleinern 
sueben.  Betracbten  wir  nun  niebt  einen  isolierten  Massenpunkt,  son- 
dern  einen  1  unkt  der  Erde,  so  miissen  wir,  um  darzustellen,  dab 
derselbe  von  der  Erdmasse  getragen  wird  und  tatsaeblieb  niebt  bis 
zum  Erdmittelpunkt  fallt,  eine  Widerstandskraft  der  Erdmassen  ein- 
fiihren.  Es  1st  dies  eine  Kraft,  welcbe  der  ersten  Gleicbung  beigefiio-t 
und  gerade  so  grob  gewiiblt  wird,  dab  die  vertikale  BescbleunigunA 
versebwindet.  Aucb  dann  nocli  erleidet  unser  anfanglieb  ruhender  Punkt 
erne  Bescbleumgung,  namlicb  cp,  die  zum  Aquator  gerichtet  ist.  Dadurcb 
daB  aUe  Massen  der  Erde  dieser  Beschleunigung  folgen,  entsteht  die 
Abplattnng  der  Erde  an  den  Polen.  Sie  hat  infolge  der  Massenver- 
lagernng  eine  \  eranderung  von  Richtung  und  GroBe  der  Attraktions¬ 
kraft  zur  Folge  so  daB  nun  eine  kleine  Komponente  der  letzteren  in 
(U  leridian  faUt  und  polwarts  gerichtet  ist.  Die  Wanderung  der 

Attraktiogegen  ‘nD  «qU^0r  daUert  S°  iall§e’  bie  diese  Komponente  der 

Gleichgewicht  halt  (vgl.  Abschnitt  3).  Die  ander,'.  Komponente  def 
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tnfugalkraft,  rcos^co2  in  der  ersten  Gleichung,  verringert  die  Attrak- 
tionskraft  G  em  wenig.  Wir  betrachten  nun  die  neue  Riehtnn^  der 
Kesultierenden  aus  Attraktionskraft  und  Zentrifngalkraft  als  die  Ricli- 
tung  r;  die  Widerstandskraft  der  Erdmassen  auf  einen  ruhenden  Mas- 
senpunkt  fallt  jetzt  auck  in  diese  Ricktuno-. 

Zieken  wir  die  Glieder  G  und  r  cos2  cp  co2  zusammen  und  kezeicknen 
sie  mit  g  (Sckwere),  so  konnen  wir  fur  die  anfangs  relativ  zur  Erde 

rukende  Masse  nun  sckreiken:  r  =  ~g)(p  =  0,  >1  =  0;  die  Widerstandskraft 
ist  liier  nickt  eingefiikrt,  weil  wir  nickt  Massenteile  der  Erde  unter- 
sucken  wollen,  sondern  allgemein  Massen,  welcke  der  Sckwere  unter- 
liegen. 

Ein  Massenpunkt,  der  in  einem  mit  der  Erde  fest  verbundenen 
Koordinatensystem  anfiinglick  rukt,  ist  also  nur  der  Sckwere  g  unter- 
w'orfen,  welcke  bestrebt  ist,  seine  Koordinate  r  zu  verkleinern.  Diese 
Koordinate  ist  nickt  mekr  genau  der  Radiusvektor  zum  Erdmittelpunkt, 
sondern  liegt  in  der  Vertikalen  zum  jeweiligen  Horizont  (iiber  dessen 
Lage  vgl.  Abscknitt  4).  Wir  kaben  unter  r  in  Zukunft  die  Summe 
aus  dem  mittleren  Erdradius  B  und  der  Seekoke  z  eines  Punktes  in 
der  Atmospkare  zu  versteken. 

Auck  die  geograpkiscke  Breite  ist  nickt  mekr  genau  der  Winkel  cp 
in  Fig.  3,  denn  die  Ricktung  der  Sckwerkraft  g  gekt  nickt  genau  zum 
Erdmittelpunkt  0 ;  wir  versteken  vielmekr  unter  der  Koordinate  (p  nun- 
mekr  den  Winkel,  welcken  die  Yertikale  an  einem  Orte  mit  dem  Erd- 
aquator  bildet.  Diese  etwas  ungenaue  Darstelluilg  geniigt  fiir  das  Stu- 
dium  der  Luftbewegungen  vollstandig. 

NackEinfiikrung  des  so  modifizierten  praktiscken  Koordinatensystems 
kaben  wir  nun  auck  die  Bewegungsgleickungen  auf  S.  21  umzuformen. 
Wir  brauchen  hierzu  nur  in  der  ersten  und  zweiten  Gleickung  die 
Glieder,  welcke  co2  entkalten,  wegzulassen;  denn  die  Zentrifugalkraft, 
welcke  durck  die  Erdrotation  kervorgerufen  wird,  ist  ja  durck  die  Ab- 
anderung  des  Koordinatensystems  und  die  neue  Festsetzung  der  GroBe  G 
unwirksam  geworden. 

Als  Beweo-ungsgleickungen  eines  Massenpunktes  in  einem  System, 
das  mit  der  Erde  rotiert  und  in  welckem  r  die  Ricktung  der  Sckwere  g 
kat,  ergeben  sick  also: 

r  —  r  (p2  —  r  cos2  cp  X  (A  —  2  co)  =  —  g, 

r  cp  +  2  r  cp  +  r  sin  cp  cos  cpl  (A  —  2  to)  =  0, 

r  cos  cp  A  +  2  (r  cos  cp  -  r  sin  cp'cp)  (A  —  «)  =  0. 

13.  Die  Erhaltung  des  Rotationsmomentes.  Die  letzte  dieser 
3  Gleick ungen  wollen  wir  sogleick  niiker  ins  Auge  fassen.  keftft  man 

£1  =  r2  cos2  Cp  (A  —  co),  so  findet  man,  daB  nack  jener  Gleickung  dj  =  0, 


Rotationsmoment 
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within  SI  -  konst  Es  beiBt  dies,  daB  fur  einen  Massenpunkt,  aui  den 
mithin  wi  —  konst,  xj  .  ,  ,  r'roRe  Q  wakrend  semer 

an  auBeren  Kruften  nur  die  Schwere  w.rkt  die  Orobe  -  RotatioIls- 
Beweguno  erhalten  bleibt.  Diese  ausgezeicbnete  GroBe  heiBt  Rotation 

moment“°  *  kann  auch  als  „Flacbengescbwindigkeit“  F  bezeichnet  wer- 

den,  wonach  die  Gleicbung  F  -  konst,  als  der  Flachensatz"  bekannt 

ist  Denn  reosw  ist  der  Abstand  des  Massenpunktes  von  der  Erdaebse, 
die  Flacbe  wekbe  dieser  frei  im  Weltranm  mit  der  Winkelgescbwm- 

digkeit  \  —  cH)  pro  Sekunde  bestreickt,  ist  A  =  rcosg?(  )■ 

Der  Flachensatz  entspricht  dem  bekannten  Keplerschen  Gesetz 
und  findet  stets  dort  Anwendung,  wo  eine  Masse  sich  obne  Beemflus- 
sung  durcli  andere  frei  bewegen  kann,  unter  Umstanden  also  auch  bei 

Luftmassen.  Mit  seiner  Hilfe  laBt  sich  die  Veranderung  des  A,  der  Ost- 
westgeschwindigkeit  im  rotierenden  System,  bei  Verlagerung  'on  Nor- 
den  nach  Suden  (<p  veranderlich)  oder  in  vertikaler  Richtung  (r  veran- 
derlich)  bestimmen.  Da  r  cos  cp  der  Abstand  des  Massenpunktes  von  der 

Erdaebse  ist,  so  ruhrt  jede  Zunahme  von  A  —  a  von  einer  Verminde- 
rung  jenes  Abstandes  her,  und  umgekehrt.  Hier  ist  nun  zu  beriicksich- 
tio-en,  da6  bei  den  tatsachlich  vorkommenden  Bewegungen  der  Luft- 


massen  fast  stets  dem  absoluten  Betrage  nach  A  <  to,  folglich  die  Ivon- 
stante  in  der  Gleichung  SI  =  konst,  negativ  ist.  Bei  Annakerung  eines 
frei  beweglichen  Massenpunktes  an  die  Pole  nimmt  folglich  Ostwestge- 

schwindigkeit  (1  >  0)#ab,  Westostgeschwindigkeit  (A  <  0)  zu.  Das  um- 
gekehrte  tritt  bei  Entfernung  von  den  Polen  ein. 

Analog  wird  bei  vertikaler  Bewegung  nach  abwiirts  Ostwestge- 


schwindigkeit  abnelimen,  Westostgeschwindigkeit  zunehmen.  Ein  Mas¬ 
senpunkt,  der  aus  relativer  Ruke  in  der  Hoke  losgelassen  wird,  erlangt, 
zu  Boden  fallend,  eine  geringe  Westostgeschwindigkeit  und  fallt  da- 
her  ostlich  von  dem  Orte  nieder,  an  dem  er  losgelassen  wurde. 

Da  wir  im  folgenden  den  Satz  von  der  Erkaltung  des  Rotations- 
momentes  ofters  verwenden  werden,  sollen  hier  zwei  kleine  Tabellen 
Platz  linden,  welclie  diese  \  eranderungen  der  Bewegungen  liings  der 
Parallelkreise  auf  ikre  GroBe  hin  zu  beurteilen  ermoglicken.l. 2) 

\\  ir  denken  uns  zunachst  eine  Masse  anfangs  in  der  Breite  cp  in 
Rube.  Sie  werde  dann  bei  Erhaltung  ihres  Rotationsmomentes  im 
gleichen  Niveau  (r)  in  die  Breite  cp'  gebracht.  Dabei  erlangt  sie  eine 
zonale  Geschwindigkeit  langs  der  Breitenkreise,  welche  sich  folo-ender- 
maben  berechnen  labt.  In  der  Breite  cp  ist:  SI  =  —  r2  cos2  epa,  in 


l.  A-«  ist  die  absolute  Winkelgesebwindigkeit,  bezogen  auf  ein  im  Raume 
fertes  koordinatensjstem,  1  die  relative,  bezogen  auf  die  rotierende  Erde. 

Zeitschrift  w"o  8  m  Rotationsmomentee  von  Schneidemflhl,  Met. 
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Geschwindigkeiten  durch  meridionale  Verschiebun 


gen 


dei  Breite  cp  .  SI  r2  cos~  cp  (X  co).  Da  diese  Momente  gleich  sind  foM 
—  03  |^i  —  — ,  die  lmeare  Geschwindigkeit  in  der  Breite  cp'  wird 
also:  it  =  rcosffi'i  =  rcj  cosS(P  Zlggg2?, 

COS  cp' 

Wir  nehmen  zur  Orientierung  iiber  die  Grofienordnung  des  Effektes 
an,  tie  eischiebung  geschehe  auf  10  Grade  Breitenunterschied.  Wir 
iniissen  sie  aqnator-  und  polwarts  berechnen,  da  die  Verscbiebnng  von 
der  Breite  cp  zur  Breite  cp'  nicht  den  gleicben  Effekt  hat  wie  die  umge- 
kehrte.  Die  Rechnung  liefert  folgende  Werte  fiir  die  lineare  Geschwin- 
digkeit,  welche  aus  anfanglichem  Ruhezustand  bei  Verschiebun  o-  der 
Masse  urn  10°  Breite  entsteht: 


Verschiebung  1 
von  Breite 

nach  Breite 

Geschw. 
it  in  in/sec 

nach  Breite 

Geschw. 
u  in  ru/sec 

90° 

80° 

81,5 

80° 

81,5 

80° 

70° 

117,3 

90° 

—  00 

70° 

60° 

123,2 

80° 

—  234,7 

60° 

50° 

118,3 

70° 

—  179,8 

50° 

40° 

105,3 

60° 

—  151,1 

40° 

30° 

87,7 

50° 

—  125,9 

30° 

20° 

05,9 

40° 

—  98.9 

20° 

10° 

41,0 

30° 

—  71,5 

10° 

0° 

14,0 

20° 

—  43,0 

0° 

10° 

—  14,2 

10° 

-  14,2 

Ostwestbewegung  ist  positiv,  Westostbewegrfng  negativ  gezahlt. 
Viel  geringere  Geschwindigkeiten  als  bei  meridionaler  Verscbiebnng 
entstehen  bei  vertikaler.  Aus  der  Erhaltung  des  Rotationsmomentes  er- 
gibt  sich,  wenn  in  der  Distanz  r  vom  Erdmittelpunkt  die  Masse  relativ 

zurErde  inRuhewar,  in  der  Distanz  r'  eine  Geschwindigkeit  u=r'  coscpl 

=  03  cos  cp  — --7 - 1st  nun  die  Niveauanderung  h  klein  gegen  den  Erd- 

radius  und  ist  r'  =  r  +  h,  so  wird  daraus  u  =  +  2/?  03  cos  <p.  Hebung 

und  Senkung  der  Masse  erzeugt  also,  absolut  genommen,  die  gleicke 
Geschwindigkeit;  bei  Hebung  (h  >  0)  entsteht  Ostwestbewegung,  bei 
Senkung  (h  <  0)  Westostbewegung.  Die  Rechnung  liefert  fiir  h  =  10km 
in  verschiedenen  Breiten  folgende  lineare  Geschwindigkeiten: 

cp  =  9qo  gQo  70 0  60°  50°  40°  30°  20°  10°  0° 

u  =  0,00  0,26  0,50  0,73  0,94  1,12  1,26  1,37  1,44  1,46  m/sec. 

Wie  man  sieht,  spielt  die  meridionale  Verschiebung  der  Masstn 
eine  ungleich  bedeutendere  Rolle  als  die  vertikale.  In  hohen  Bieiten 
namentlich  liefert  die  Verschiebung  einer  Masse  urn  10  Breitengrade 
bei  Erhaltung  des  Rotationsmomentes  zonale  Geschwindigkeiten  von 
einer  GroBe,  wie  sie  in  der  Atmosphare  kaum  vorkommen. 


Gleichungen  fiir  die  Erdoberflache 
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Der  Sate  von  der  Erhaltung  des  Kotationsmomentes  ist  nur  em 
anderer  allgemeinerer  Ausdruek  fur  die  inn  folgenden  vielfach  benutzte 
ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  bei  mendionaler  Bewegung  i'„  ■ 

Abschnitt  15).  _  ,  ,  _..  .  _ 

14.  Bewegung-  eines  Massenpunktes  auf  der  Erdoberflache. 

Damit  ein  Massenteilcben  auf  der  Erdoberflache  bleibe,  ist  es,  wie  oben 
cresagt,  notig,  daB  diese  einen  Widerstand  gegen  dessen  Gewicht  aus- 
«be,&so  stark,  daB  die  Beschleunigung  r  in  der  ersten  Gleichung  auf 
S.  22  gerade  aufgehoben  werde.  Bei  einer  starren  Hiiche  ist  eine  solche 
Widerstandskraft  jederzeit  vorbanden,  die  erste  Gleichung  braucht  uns 
also  hier,  wo  es  sich  uni  die  Bewegung  auf  der  rotierenden  Erdobei 
flache  selbst  handelt,  nicht  weiter  zu  beschaftigen. 

Fiir  eine  derartige  Bewegung  ist  r  —  0 ,  r  =  R  (Erdradius),  und  da- 
her  wird  aus  der  zweiten  und  dritten  Gleichung  von  S.  22: 

( p  +  sin  (p  cos  —  2 to)  =  0 
cos  cp  X  —  2  sin  q ?  (1  —  ci)  =  0. 

Man  erhalt  natiirlich  fur  ip  =  X  =  0,  also  fiir  einen  Punkt  der  Erdober- 

flache  selbst,  die  Beschleunigung  cp  =  A  =  0;  die  Gestalt  der  Erde  ist 
mit  ihrer  Rotation  im  Gleichgewicht.  Es  sei  aber  bei  dieser  Gelegen- 
heit  darauf  hingewiesen,  daB  die  relative  Rube  nicht  der  einzige  Fall 
ist,  in  dem  ein  Massenpunkt  keine  Beschleunigung  auf  der  rotierenden 

Erdoberflache  erfiihrt.  Ist  namlich  A  =  2oo,  =  0,  so  wird  wieder 

fp  =  A  =  0,  dann  also,  wenn  ein  Punkt  sich  mit  der  doppelten  Rotations- 
geschwindigkeit  der  Erde  von  Osten  nach  Westen  bewegt.  Hierauf  hat 
Sprung1)  aufmerksam  gemacht.  Der  Korper  unterliegt  dann  der  gleichen 
/entrif ugalkraft,  wie  ein  Punkt  der  Erdoberflache  unter  ihm,  ihr  ent- 
spricht  also  auch  die  vorhandene  Abplattung*  der  Korper  wird  somit 
trotz  dieser  groBen  Geschwindigkeit  relativ  zur  Erde  auf  seinem  Breiten- 
kreise  verharren. 

In  der  ersten  der  obigen  Gleichungen  ist  das  Glied  mit  A2  die  Zentri- 
fugalkraft  der  Bewegung  relativ  zur  Erde,  das  Glied  mit  Aw  die  sog. 
ablenkende  Kraft  der  Erdrotation.  Der  eben  besproehene  Fall  stellt  also 
einen  Gleichgewichtszustand  zwischcn  diesen  beiden  Kraften  dar.  Bei 
gegebenen  Geschwindigkeiten  ist  A  urn  so  groBer,  in  je  hoheren  Breiten 
die  Bewegung  erfolgt.  In  87%°  Breite  z.  B.  brauchte  der  gegen  Westen 
•ewegte  Massenpunkt  nur  eine  Geschwindigkeit  von  40,6  m'sec  zu 
haben  urn  im  Gleichgewichte  zu  sein.  Ein  Ostwind  von  dieser  Starke 
'K  “lcht  unm°giich}  ,er  kBnnte  bestehen,  ohne  daB  irgend  eine  iiuBere 

T&pSS; gewicht  erforaerlich  ware’ also  auch  kei“ 


1)  Met.  Zeitschr.  1894,  S.  197. 
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Seken  wir  von  den  Bewegungsverkaltnissen  in  so  liohen  Breiten  ab,  aus 
denen  uns  oknedies  keine  Beobacktungen  vorliegen,  so  konnen  wir  die 
obigen  Gleickungen  auf  eine  meist  ausreickende  bequemere  Form  bringen. 

eare  Gesch w  mdi^keit  eines  Punktes  der  Erdoberflacke  infolge  der 
Erdrotation  ist  gegeben  durck  R  cos  cpto:  man  findet  kierfiir  in  der  geo^r 
Breite  fe  °  ' 


(p  =  0° 

R  cos  w  co  =  463  m/sec 

20 

435 

40 

355 

60 

232 

70 

158 

80 

80 

85 

41 

Die  zonale  Gesckwindigkeit  eines  Massenteilckens  relativ  znr  Erde 
erreickt  in  nickt  zu  koken  Breiten  nur  ausnakmsweise  Werte,  welche  sick 
mit  diesen  yergleiclien  lassen,  so  z.  B.  bei  Gesckossen  aus  Feuerwaffen. 
Bei  den  in  der  Natur  vorkommenden  Massenbewegungen,  namentlick 
bei  don  im  folgenden  zu  bekandelnden  Winden,  sind  die  Geschwindig- 
keiten  erkeblick  geringer  als  die  Werte  Rcoscpa  oben.  Da  nun  die 

lineare  Ostwestgesckwindigkeit  relativ  zur  Erde  durck  u  =  R  cos  cpl 
ausgedriickt  ist,  so  folgt,  daB  wir  bei  den  uns  interessierenden  Be- 

wegungen  \  in  erster  Annakerung  gegen  co  vernacklassigen  konnen 
(mit  Ausnakme,  wie  gesagt,  von  sekr  koken  Bre#iten).  Tun  wir  dies,  so 
gilt  angenakert  fur  einen  Punkt  auf  der  Erdoberflacke: 

( p  —  2co  sin  cp  cos  cpl  =  0, 


cos  cp) l  +  2  cd  sin  cp  cp  ==  0. 

Setzen  wir  nock  die  lineare  Gesckwindigkeit  im  Meridian  gegen  den 
Pol  R(p  =  v ,  so  lassen  sick  diese  Gleickungen  auch  sckreiben: 

^  —  2ra  sin <p  •  w  =  0,  du.  +2co  sin (p  •  v  =  0. 
at  az 


Es  bewege  sick  der  betracktete  Massenpunkt  scklieBlick  nur  aui 
einem  so  kleinen  Teil  der  Erdoberflacke,  daB  wir  von  Anderungen  der 
geogr.  Breite  infolge  dieser  Bewegungen  abseken  durfen;  dann  kann  cp 
in  (Tbigen  Gleickungen  als  konstant  bekandelt  und  2  co  sin  cp  =  l  gesetzt 


werden. 

Die  Gleickungen  ^  _  In,  -  -  Iv  lassen  sieh  unschwer  integrie- 
ren.  Man  erhalt  zunachst  u  +  v  §£  -  0  und  folglich  «r  +  t)2  =  c2 
_  konst.  Setzen  wir  «  =  % ,  «  =  %  so  ist  *  die  Ostwestkoordinate 
(naeh  Westen  wacksend),  y  die  im  Meridian  gegen  den  Pol  gericktete 
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Triigheitskreis 

Koordinate  ernes  Massenpunktes  an  der  Erdoberflache,  der  Koord.naten 

^^gnGleiZ^tfe.  unter  diesen  Ugandan  durch  e,n- 

malige  Integration  nach  der  Zeit. 

dx  .  7  ,  dy  /r  _  ft 

dt  Jriy==  a>  di- lx 

a  uud  b  sind  die  Geschwindigkeitskomponenten  nacb  der  X-  und  y-Rich- 
tung  ini  koordinatenurspi  ung. 

Es  folgt  daraus: 


oder 


+  0)2  =  u-  +  Vp-  =  c2  =  (ly  -  a)2  +  (**  +  6)’ 
/  6\2  /  a\ 2  c2 

(*  +  t)  +  ~~  t)  “  7*  * 


Der  Punkt,  dessen  Koordinaten  x,  y  sind,  beschreibt  demnach,  wenn 
er  auf  der  Erdoberflacbe  frei  beweglicb  ist  und  sicb  selbst  iiberlassen 
wird,  einen  Kreis.  Man  nennt  ibn  den  Tragheitskrei  s.  Sein  Radius  ist 

S  ,  wo  c  die  konstante  Gescbwindigkeit  bedeutet,  mit  der  dei  Punkt 

1  7  •  •  .  ft 

sich  bewegt.  Die  Koordinaten  des  Kreismittelpunktes  sind  £  =  j , 

q  =  ®  .  Haben  also  a  und  b  z.  B.  positive  Werte,  d.  h.  ist  im  Anfangs- 

punkt  die  Gescbwindigkeit  auf  der  nordlicben  Halbkugel  gegen  dennord- 
westlicheD  Quadranten  gericbtet,  so  liegt  das 
Zentrum  des  Triigbeitskreises  im  Kordosten  des 
Koordinatenursprungs. 

Die  Lage  dieser  Tragbeitsbabn  ist  in  Fig.  4 
fur  die  nordlicbe  Halbkugel  dargestellt.  Auf  der 
siidlicben  ist  die  Breite  cp  und  mitbin 
aucb  l  negativ  zu  zablen.  Der  Mittel-  c~ 

punkt  des  Ivreises  liegt  dort  auf  der 
anderen  Seite  der  Bahn. 

Der  Radius  des  Kreises 


^ c  c 

l  2ojsinqp 


Fig.  4. 


ist,  um  so  kleiner,  je  naber  am  Pol  die  Bewegung  vor  sicb  gebt  und  je 
langsamei  sie  ist.  Fiir  Gescbwindigkeiten,  welcbe  der  GroBenordnung 
nacb  der  der  Winde  entsprecben,  findet  man  z.  B.: 


und 


bei  y>  =  10° 

30° 

50° 

70° 

90° 

c  =  20  m/sec  :  r  =  792 

275 

180 

146 

138  km 

c  =  5  m/sec  :  r  =  198 

69 

45 

36 

34 

Diese  Zablen  dienen  zur  Orientieruno-. 
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Ablenkende  Kraft  der  Erdrotation 


,  .  atrend  ein  IvorPeG  der  mit  der  Geschwindigkeit  c  in  horizontaler 
Lucbtung  in  Bewegung  gesetzt  wird,  auf  der  rulienden  Erde  dem  Tra<r- 
lieitsgesetz  entspreckend'  eine  gerade  Balm  beschreiben  wiirde,  legt  er 
auf  der  rotierenden  Erde  eine  nabezu  kreisformige  zuriick,  mit  einer 
Kriimmung  nach  recbts  auf  der  nordlichen  Halbkugel,  mit  einer  nach 
links  auf  der  siidlicken.  f  reilicb  ist  die  Babn  nicbt  wirklick  genau  ein 
Kreis,  da  wir  ja  Vereinfachungen  vorgenommen  haben,  ebe  wirzudiesem 
Ergebnis  gelangt  sind.  Aber  die  angenalierte  Kreisform  bleibt  jeden- 
falls  besteben  und  ist  beachtenswert. 

15.  Ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  bei  horizontaler  Be- 
wegimg.  Unter  den  Voraussetzungen  des  vorigen  Absclmittes  beniitzen 
wir  nocbmals  fur  borizontale  Bewegung  eines  Massenpunktes  (r  =  0)  die 

vereinfacbten  Gleichungen:  -f  lv  =  0,  (~  —  lu  =  0, 

dt 

Die  totale  Besclileunigung,  welcbe  die  Masseneinbeit  erfahrt,  ist 


V( 


du\ *  /dv\2 

dt)  '  \  dt) 


iy 


■u*  +  v'2  =lc  —  2 co  sin  cpc.  Dies  ist  die  Kraft, 

welcbe  die  Kreisbewegung  verursacht.  Sie  ist  um  so  groBer,  je  groBer 
die  Geschwindigkeit  des  Massenpunktes  ist  und  je  naber  dem  Pole  die 
Bewegung  erfolgt. 

O  O  o 

Die  Richtung  der  Kraft  ist  folgendermaBen  zu  finden:  es  sei  a  der 
Winkel,  welcben  dieselbe  mit  der  positiven  X-Acbse  einscblieBt,  a  sei  der 
Winkel,  den  derGescbwindigkeitsvektor  c  mit  dieserAcbse  bildet;  dann  ist 


tga  = 


d  v 

dt 


und  tgm'  =  V  •  Nacb  den  Bewegungsgleicbungen  oben  ergibt 
ci  ti  n 


dt 


TC  •  -r 

sicb  tom  =  —  cotgcE.  Es  folgt  daraus  a  =  a  ,  die  beiden  Vektoren 

steben  aufeinander  senkrecbt;  der  Vektor  der  Bescbleunigung  fallt  in 
die  Ricbtung  von  r  (Fig.  4). 

Die  ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  —  so  bat  man  die 
GroBe  2  co  sin  cpc  genannt  —  stebt  also  stets  senkrecbt  zur  Be- 
wegungsricbtung  c  und  zwar  um  90°  nacb  recbts  von  dieser  gedreht 
auf  der  nordlichen,  um  ebensoviel  nacb  links  von  ihr  gedrebt  auf  der 
siidlicben  Halbkugel.  Ibre  GroBe  ist  vom  Azimut  der  Bewegung  unab- 
hangig. 

Es  bandelt  sicb  bei  der  ablenkenden  Kraft  der  Erdrotation  um  eine 
„scheinbare  Kraft“  wie  scbon  oben  bemerkt,  die  erst  aus  der  Bewegung 
beraus  entstebt  (fur  c  =  0  ist  sie  null),  abnlicb  wie  die  Zentnfugalkraft. 
Da  sie  stets  senkrecbt  zur  Gescbwindigkeit  gericbtet  ist,  kann  sie  bei 
der  Bewegung  nie  Arbeit  leisten,  sie  kann  also  aucb  nicbt  die  GroBe  der 
Gescbwindigkeit  verandern  (c  ist  bei  der  Bewegung  im  Tragbeitskreis 

konstant),  nur  deren  Richtung.  ^  . 

Die  GroBe  dieser  Kraft  pro  Masseneinbeit  ist  fur  dieselben  Breiten, 


Hire  Entstehuugsweise 
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welche  oben  bei  Berecbnung  des  Radius  des  T^>-^k«"gen°mmen 
wurden,  und  fur  eine  Geschwindigkeit  von  20  m/sec  folgende. 

^  =  10°  30°  50°  70°  90° 

0,05  0,15  0,22  0,27  0,29  cm/sec2. 

Die  Kraft  ist  also,  wenn  wir  s.e  z.  B.  mit  der  Schwere  (rund 
1000  crn'sec*)  vergleicben,  sehr  klein.  Wenn  s.e  trotzdem  eme  M 
spirit,  so  kommt  dies  daher,  dafi  keine  starkeren  hor.zontalen  Krafte  auf 
das  Massenteileben  wirken  und  dab  der  Bewegung  horizontal  zur  Erd- 
obertiiicbe  keine  Scbranken  gesetzt  sind.  Die  ablenkende  Kraft  kann 
durch  lange  Zeitraume  wirken,  wobei  der  Effekt  der  Ablenkung  fort- 

wiihrend  wackst. 

Es  ist  nicht  sckwer,  sick  von  der  Entstebungsweise  der  ablenken- 
den  Kraft  der  Erdrotation  auch  okne  Reclinung  ein  beilaufiges  Bild  zu 
macken.  Bewegt  sick  ein  Korper  auf  der  ndrdlicken  Halbkugel  m  der 
Erdoberflacke  von  Suden  nacli  Norden,  so  kommt  er  liber  Gebiete  der 
Erde,  welcke  eine  geringere  AVestostbewegung  besitzen  als  er  selbst. 
Deun  diese  Bewegung  nimmt  ja  vom  Aquator  zum  Pol  kontinuierlich 
ab  (vgl.  S.  26).  Der  Massenpunkt  eilt  daker  auf  seinem  AArege  gegen 
den  Pol  der  darunterliegenden  Erde  in  der  Ricktung  gegen  Osten  vor- 
aus.  Einem  auf  der  Erde  stekenden  Beobackter  ersekeint  seine  Bewe¬ 
gung  aus  der  Anfangsricktung  nack  reckts  abgelenkt.  Das  umgekekrte 
gilt  bei  der  Bewegung  gegen  Suden,  wo  der  Punkt  zuriickbleibt,  die 
Erde  sick  unter  ikm  wegdrekt.  Dies  folgte  ja  auck  aus  dem  FJacken- 
satz  (Abscknitt  16). 

Bewegt  sick  ein  Massenpunkt  auf  der  Erdoberflacke  von  AVesten 
nack  Osten,  so  besitzt  er  eine  starkere  Rotationsbewegung  im  Raume 
als  die  Erde.  Er  wird  sick  also  so  benekmen,  wie  ein  Alassenteilcken 
auf  einer  Erde,  die  plotzlicli  anfinge,  sick  rascker  zu  dreken.  Da  die 
jetzige  Abplattung  der  Erde  mit  ikrer  llotationsgesckwindigkeit  im 
Gleickgewickt  stekt,  so  wiirde  in  diesem  Falle  die  Abplattung  der  Erde 
sick  verstarken,  die  Massen  wurden  gegen  den  Aquator  wandern.  So 
wird  auck  ein  westostlick  bewegter  Massenpunkt  gegen  den  Aquator  ge- 
trieben,  also  infolge  seiner  durck  die  vermekrte  Kotationsgesckwindig- 
keit  erkokten  Zentrifugalkraft  auf  der  nordlicken  Halbkugel  nach  reckts, 
auf  der  sudlicken  nack  links  abgelenkt.  Umgekekrt  entsprickt  eine 
Ostwestbewegung  relativ  zur  Erde  einer  vermin derten  Zentrifugalkraft 
und  Abplattung.  Der  ostwestlick  bewegte  Korper  wird  auf  der  gegen 
den  Aquator  sick  kebenden  Erdoberflacke  kerabgleiten  und  polwarts 
wandern,  also  wieder  nack  reckts  auf  der  nordlicken,  nack  links  auf  der 
sudlicken  Halbkugel. 

Dab  die  Krafte,  welcbe  bei  zonaler  (ostwestlicher)  und  bei  meridio- 
naler  Bewegung  die  Ablenkung  kervorrufen,  tatsachlich  numerisch 
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Vertikale  Beschleunigung 

gleich  groB  sind,  laBt  sicli  durch  diese  einfache  Uberlegung  allerdino-s 
nicht  erkennen,  hierzu  ist  die  Rechnung  erforderlich. 

16.  Die  vertikale  Beschleunigung  des  bewegten  Masseii- 
punktes.  Auf  S.  22  ergab  sicb  fur  die  vertikale  Beschleunigung  ernes 
Massenpunktes  der  Wert: 

r  =  —  9  +  rep2  +  rcos2cpl(l  -  2oo). 

Das  Glied  rep2  ist  die  Zentrifugalkraft,  welch  e  durch  meridionale  Be- 
wegung  entsteht,  das  Glied  rcos2<pl2  die  vertikale  Komponente  der  Zen- 
trilugalkraft  infolge  zonaler  Bewegung  relativ  zur  Erde.  Diese  gauze 
Kraft  ist  ja  r  cos  cp  l“}  da  reosep  der  Abstand  von  der  Rotationsackse. 
Beide  Glieder  sind  stets  positiv,  bei  Bewegungen  von  Nord  nach  Slid 
und  Ost  nach  West  wie  umgekehrt.  Das  dritte  Glied  rechts  in  obiter 
Gleichung  —  rcos2cpl  •  2co  kann  als  vertikale  Komponente  der  ablen- 
kenden  Kraft  bezeichnet  werden.1)  In  der  Tat  laBt  sich  r  cos  (pi  =  u 
setzen,  wo  m  wie  friiher  die  lineare  Ostwestgeschwindigkeit  bedeutet; 
das  Glied  wird  dann  — 2  co  u  cos  cp,  ist  also  ahnlich  der  horizontal  ge- 
richteten  ablenkenden  Kraft  bei  Ostwestbewegung  gebaut.  Wie  diese 
hat  auch  die  vertikale  Kraft  verschiedene  Vorzeichen  je  nach  der  Be- 
wegungsrichtung.  Bei  Ostwind  (u)>  0)  wirkt  auf  beiden  Halbkugeln  das 
Glied  im  Sinne  einer  Yermehrung  der  Schwerkraft,  bei  Westwind  im 
Sinne  einer  Verm  inderung.  Da  die  beiden  Zentrifugalkraftsglieder  stets 
vermindernd  auf  g  einwirken,  so  haben  wir  bei  Ostwind  die  groBte, 
bei  Westwind  die  geringste  ab warts  gerichtete  .Beschleunigung  zu  er- 
warten.  Den  Gliedern  kommt  aber,  solange  es  sich  nur  um  Geschwin- 
digkeiten  handelt;  wie  sie  bei  Luftbewegungen  die  Regel  sind,  nur  die 
Bedeutung  von  Korrektionen  zu,  die  bei  sehr  genauen  Rechnungen  an 
die  Schwere  g  anzubringen  sind.  Die  Korrektionen  sind  am  Aquator 
am  groBten;  so  findet  man  fiir  v  =  rep  =  20  m/sec  an  der  Erdober- 
flache  rep2  =  0,0003  cm/sec2;  rl2cos2ep  ist  fiir  die  gleiche  Ostwestge¬ 
schwindigkeit  am  Aquator  ebenso  groB,  wahrend  2ricocos2ep  dort  den 
Wert  0,28  cm/sec2  annimmt.  Die  Komponente  der  ablenkenden  Kraft 
iiber wiegt  also  mit  Ausnahme  von  sehr  hohen  Breiten  (am  Pole  wird 
sie  ja  null)  bei  weitem  die  Zentrifugalkrafte,  aber  auch  sie  spielt  neben 
der  Schwere  nur  eine  ganz  untergeordnete  Rolle. 

Diese  Zentrifugalkrafte  sind  von  der  Erdrotation  unabhangig.  Auch 
auf  einer  ruhenden  Erde  (co  =  0)  waren  sie  vorhanden;  denn  ware  der 
Massenpunkt  gezwungen,  sich  auf  einer  ruhenden  Kugelflache  zu  be- 
weeren,  so  wiirde  er  auch  auf  dieser  gekriimmte  Bahnen  zurucklegen, 
und  folglich  wurden  Zentrifugalkrafte  auftreten.  In  demselben  bmne 
sind  auch  die  Glieder  in  der  zweiten  und  dritten  der  Gleichungen  auf 
S.  22  zu  deuten,  welche  A2,  bzw.  rl  und  epl  enthalten.  Auch  sie  bleiben 

\j  Vgl.  A.  Sprung,  Lehrbuch  der  Meteorologie,  S.  28. 
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3Uf  einer  rubenden  Erde  bestehen  und  sind  die  Folgen  der  gekrdmmten 

BahVot8d“Srder  vertikalen  Komponente  der  ablenkenden 
KrlZ^rl  ^  leiclit  ein  Bild  machen. 

in  irgendemer  Breite  im  Meeresniveau  es  e  >  Massenpunkt 

der  Rotationsgeschwindigk  eit  der  Erde  abhang.g.  Em  «®enp 
mit  ostwestlicher  Relativbewegung  rotrert  langsamer  als  d.e  E  de.  er 
stebt  unter  der  Wirkung  einer  groBeren  Schwere  als  der  relati .  . 

Erde  ruhende  Massenpunkt.  Der  Unterschied  ist  am  Aquator  am  groBten, 

weil  dort  die  Zentrifugalkraft  am  stiirksten  ist. 

Sprung  hat  (a.a.O.)  die  vertikale  Beschleunigung,  die  ein  relativ  zur 
Erde  bewegter  Massenpunkt  erfahrt,  als  dessen  Schwere  g  aufge  a  . 
Diese  Schwere  ist  nach  S.  30  gegeben  als 


g 


q  _  _  r  cos2  (ph(l  —  -  co). 


Sie  hangt  also  yon  der  Intensitat  und  dem  Azimut  der  Bewegung  ab. 

Diese  Auffassung  ist  bequem,  wenn  es  sich  urn  die  Beiechnung  des 
Gewichtes  bewegter  Massen  handelt.  Eine  am  Aquator  mit  dei  Ge- 
schwindigkeit  von  20  m/sec  westwiirts  bewegte  Masse  ist  um  etwa  0;0o% 
schwerer  als  eine  ruhende,  eine  ostwarts  beNVegte  um  ebensoviel  leichtei. 

17,  Hydrodynamische  Bewegungsgleichungen  im  festen 
und  im  rotierenden  Koordinatensystem.  Bei  der  Bewegung  fliis- 
siger  oder  gasformiger  Massen  ist  vor  allem  zu  beachten,  dab  hier  nicht 
wie  bei  der  Bewegung  eines  Massenpunktes  ein  Massenelement  als  un- 
abhangig  von  den  iibrigen  betrachtet  werden  kann.  Ein  solches,  etwa 
die  Masse  eines  Volumelementes,  ist  eingebettet  in  die  Massen  der  Um- 
gebung  und  wird  durch  deren  leichte  Beweglichkeit  fortwiihrend  beein- 
tluBt. 

Dies  spricht  sich  zunachst  im  Druck  aus,  den  die  umgebenden  Massen 
auf  das  Massenelement  ausiiben,  weiter  in  der  inneren  Reibung  und 
Warmeleitung. 

Es  ist  viel  schwieriger,  ein  einzelnes  Massenelement  in  einer  Flussig- 
keit,  z.  B.  in  der  Atmosphare,  zu  betrachten,  als  ein  isoliertes  festes 
Massenteilchen.  In  der  Hydrodynamik  wird  darum  von  einem  Kunst- 
grid  Gebrauch  gemacht,  der  es  ermoglicht,  statt  der  Bewegung  eines 
Massenelementes  die  Bewegung  an  einem  bestimmten  Punkt  des  Raumes 
zu  untersuchen,  an  welchem  sich  hintereinander  ganz  verschiedene Massen 
befinden. 

Dieser  Kunstgriff  besteht  im  folgenden:  Yon  vielen  GroBen,  welche 
den  Zustand  eines  Fliissigkeitsteilchens  bestimmen,  darf  man  annehmen 
daB  sie  sich  in  der  Umgebung  des  Teilchens  kontinuierlich  verandern! 
Betrachten  wir  z.  B.  ein  LufReilchen  mit  den  rechtwinkligen  Koordi- 
naten  x,  y,  z  und  den  Geschwindigkeitskomponenten  u ,  v,  w.  Nun  soli 
sich  z.  B.  u  kontinuierlich  bei  dem  Ubergang  von  dem  einen  Ele- 
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plTa  ur  de  L  f  •  A?l0geS  gelte  vom  Druck,  der  Tem¬ 

perate,  dei  ieuchtigkeit  usw.,  wiewokl  uuter  Umstiinden  auch  Unstetie- 

keiteu  vorkommen  kiinnen.  Wird  die  kontinuierlich  Veranderliche  aU- 


gemeiu  mit  V bezeichnet,  so  ist  3(-  die  zeitliche  Anderung  jener  GroBe  V, 

welehe  s.cli  auf  ein  bestimmtes  Teilcheu  bezieht;  das  sick  im  Laufe  der 
Zeit  im  If hu me  fortbewegt.  Wir  konnen  sie  setzen: 


d  V 
dt 


d  V 


d  V 


dV 


*  +  +  'w  +  ^ > 


Wpil  ..  __  d  '■  dy  dz  .  , 

“  ~  dT’v~dt’  w  =  at 1111  Plmkte 

Hioi  bedeutet  nun.  die  zeitliche  Ander 


x,  y, 


dt  ^luuiiuo  Aiiuerung  von  V  bei  konstanten 

Koordinaten  x,  y,  z,  also  an  einem  bestimmten  Orte,  ”  V  die  Anderung 

von  V  beim  Ubergang  von  izui  +  <lx  im  Raum  zu  einem  bestimmten 
Zeitpunkt  usw.  Werden  statt  der  rechtwinkligen  Koordinaten  x  y  z 
die  geographischen  Koordinaten  r,  <p,  l  beniitzt,  so  kann  in  analoger 
Weise  geschrieben  werden: 


dV  _  d  V  -d  V  .  dV  .  •  d  V 

"  “  ~dl  +  '  17  +  • 


dt 


or 


Man  bezeichnet 


d  V  dV  d  V 


auch.  haufiff  als  die  negativen  Gradi- 


dx’  dy ’  dz 

enten  der  GroBe  V ;  denn  wenn  I  in  x  +  dx  groBer  ist  als  in  x,  so  ist 

0  V 

dx  ^as  c^er  Gradient  von  Vf  gerichtet  nach  der  negativen  X-Achse. 


**  q  V 

Die  zeitliche  Anderung  -^5— 

0  dt 


an  einem  Orte  sowie  die  Gradienten  treten 

also  an  die  Stelle  der  schwer  zu  bestimmenden  GroBe  eines  Teilchens. 

dt 

Im  ruhenden  rechtwinkligen  Koordinatensystem  gelten  auch  fur 
I  liissigkeiten  und  Gase  die  oben  beniitzten  allgemeinsten  Bewegungs- 

gleichungen  m^-2  =  X'  usw.  Unter  den  Kraften  X'  sind  aber  hier 

nicht  mehr  bloB  die  auBeren  Krafte  Ausw.  verstanden,  sondern  es  kommt 
noch  die  Druckkraft  und  die  innere  Reibung  hinzu,  deren  Ausdriicke 
z.  B.  in  Christiansen,  Theoretische  Pliysik,  2.  Aufl.  1903  zu  finden  sind. 
Die  Bewegungsgleichungen  erhalten  nun  die  folgende  Gestalt: 

OOOO  o 

^  =  -  V2m  +  X  - *  1 

dt  Q  Q  dx 

—  =  -  -  v2v  +  r  —  -^, 

dt  o  q  dy 

d«  _  it  v>w  +  Z  _  I|E.i) 

dt  q 


d!u  d*u  .  d*u 

1)  Das  Symbol  V2  ist  zu  leseu:  v2u  =  -J-  -f-  -7^  • 


im  rotierenden  System 
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Fur  dd*  ist  nach  obigem  zu  setzen:  +  v\y  +  wdz  USW' 

a  ist  der  Koeffizient  der  inneren  Reibung,  den  wir  im  allgemeinen  bei 
Luft  vernachllissigen  konnen.  Ferner  sind  X ,  Y, Z die  auBeren  Krafte; 


sind  die  ne^ativen  Druckgradienten  nach  den  Koordinatenrich- 

dy*  dz 

tungen.  Sie  spielen  in  der  Meteorologie  eine  groBe  Kolle. 

Wenn  sich  obige  Gleichungen  wie  friiher  auf'  ein  im  Raume  ruhen- 
des  Koordinatensystem  beziehen,  so  ist  als  einzige  auBere  Kraft  wieder 
die  Attraktionskraft  der  Erde  einzufukren.  Die  Gleichungen  fur  die  Be- 
wegung  von  Fliissigkeiten  unterscheiden  sich  dann  bei  A  ernachlassigung 
der  inneren  Reibung  nur  durch  den  Zusatz  der  Druckglieder  von  den 
Gleichungen  fur  ein  festes  Massenelement. 

Transformieren  wir  wieder  auf  ein  Koordinatensystem,  das  mit  der 
Erde  rotiert,  so  liaben  wir  die  Gleichungen  auf  S.  22  nur  durch  die 
Druckglieder  zu  erganzen.  Wir  erhalten: 

o  o 


r  —  rep 2  —  r  cos2  ep  A(A  —  2gj)  —  —  g  — 
rep  +  2rep  +  r  sin  ep  cos  epi(A  —  2co)  =  — 
r  cos  ep  X  +  2  (r  cos  ep  —  r  sin  epep)(i  —  co)  =  — 


l  dp 
q  dr’ 
i  dp 
gr  dep’ 
l  cp 

QT  COS  (pdl 


Hier  ist  dz  =  dr,  fly  =  rdep,  dx  =  r  cos  epdX  gesetzt  wordeu. 

Diese  allgemeinen  Bewegungsgleickungen  gelten  also  fur  schwere 
Fliissigkeiten  oder  Gase,  die  sich  relativ  zu  einem  mit  der  Erde  fest 
verbundenen  Koordinatensjstem  be^vegen.1)  Sie  bilden  fur  die  Be- 

trachtung  der  Luftbewegungen  in  diesem  Buche  die  wichtigste  Grund- 

lage. 


.. 18t  Die  Kontianitatsgleichung.  Infolge  der  Beweglichkeit  der 
liissigkeiten  und  Gase  ist  stets  der  gauze  verfugbare  Raum  von  Masse 
auegefullt;  diese  ist  kontinuierlicli  auf  deu  Raum  verteilt.  Betracbten 
wir  nun  in  einer  bewegten  Masse  ein  ruhendes  Volumelement,  durch 
welches  Hiissigkeit  stromt.  In  gegebener  Zeit  muB  bei  inkompressiblen 
Hussigkeiten  ebensoviel  in  dasselbe  ein-,  wie  aus  demselben  ausstro- 
men,  damit  die  Kontmuitat  der  Massen  erhalten  bleibe  und  kein  Ab- 
i  eiBen  eintrete.  Bei  kompressiblen  Fliissigkeiten  (Gasen)  ist  das  nicht 
,  iei  muB  sich  dagegen  der  UberscliuB  der  einstriimenden  iiber  die 
ausstromende  Masse  in  einer  Steigerung  der  Dichte  auBern. 


5.e«c trS  VfBieerkne°dyrminhen  BeWeRU^S- 

'!zU'ul”rn”Tn;chUeBfkeirenGeih  “  den  "" 

^^^SSSSiSSSfn\i 

nxner:  Dynamische  MetooroloBie  •  481. 
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Kontinuitatsgleichuno- 

°  o 


Die  Hydrodynamik  liefert  fur  diese  Bedingung  die  folgende  Konti 
nuitatsgleicbung“ x) : 

dg  d(gu)  d(gv)  d(gw)  a 

dt  '  dx  dy  '  dz  ~ 


Hier  ist  die  Bewegung  auf  ein  recbtwinkliges  Koordinatensystem 
bezogen.  Beniitzen  wir  an  dessen  Stelle  ein  Polarkoordinaten system, 
indem  wir  wie  oben  r,  cp,  A  einftibren,  so  wird: 


dg  8(gf)  B(q  cp )  d(gi)  /2 r 

dr  1"  "+’  az  +  \T 


Ob  die  Luft  sicb  samt  der  Erde  drelit  oder  nicbt,  ist  fur  die  Kon- 
tinuitat  gleicbgiiltig;  es  kommt  daber  die  Rotation  des  Systems  in  dieser 
Gleicbung  nicbt  zum  Ausdruck. 

W  ir  bemerken  nocb,  dab  die  letztere  Gleicbung  um  2  Glieder  mebr 
als  die  erste  entbalt.  Dies  riibrt  daber,  dab  aucb  bei  Konstanz  der 
Dicbte  und  Gescbwindigkeit  im  Raum  die  Diebte  an  einem  Orte  zeit- 
licli  nicbt  konstant  bleiben  kann,  wenn  die  Luft  iiber  der  Erde  in  der 
Richtuug  der  Vertikalen  (r)  oder  in  der  des  Meridians  (cp)  stromt. 
Denn  in  beiden  Fallen  tritt  eine  Veranderung  des  Querscbnitts  der  Luft- 
stromung  ein7  die  eine  Dicbteanderung  zur  Folge  bat.  Bei  meridionaler 
Bewegung  vom  Aquator  gegen  die  Pole  steben  der  Luft  stets  kleinere 
Querschnitte  zur  Verfiigung,  da  die  Meridiane  sicb  einander  gegen  die 
Pole  nabern,  bei  Abwartsbewegung  gilt  das  Gleiche,  da  die  Erdradien 
zusammenlaufen.  * 

Betracbtet  man  die  Luftbewegungen  auf  rnabig  groben  Gebieten  der 
Erde,  so  kann  man  von  der  ersten  Form  der  Kontinuitatsgleicbung,  die 
ja  im  rechtwinkligen  System  strenge  gilt,  in  der  Weise  Gebrauch 
macben,  dab  man  die  Erdoberflacbe  als  eben  ansiebt  und  statt  der  geo- 
grapbiscben  Koordinaten  die  Groben  x,  y,  z  beniitzt.  Bei  Bewegungen 
auf  der  ganzen  Erde  ist  die  zweite  Form  der  Gleicbungen  zu  verwenden. 


1)  Vgl.  z.  B.  Christiansen  a.  a.  0.  S.  148. 
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Drittes  Kapitel. 

Statik  der  Atmosphare. 

19.  Ruhende  Luft,  Differentia  lgleichung  der  Statik.  Die 

Statik  der  Atmosphare  beschaftigt  sich  mit  der  relativ  zur  Erde  ruhen- 
den  Luft.  Da  die  Erde  rotiert,  so  bewegen  sicb  Teile,  die  weiter  von  der 
Aebse  entfernt  sind,  rascher  als  solclie,  die  niiher  liegen.  Unter  Ruhe 
der  Luft  in  beliebiger  Hohe  versteben  wir  dementsprechend  eine  Be¬ 
wegung  derselben  uni  die  Erdachse  mit  der  Geschwindigkeit  r«. 

Auf  relativ  zur  Erde  rubende  Massen  wirkt  nun  keine  andere  tiuBere 
Kraft  als  die  Schwere  (vgl.  Abscbnitt  3).  Ibre  Wirkung  ist  im  Falle  der 
Ruhe  bei  festen  wie  fliissigen  Massen  durch  den  Widerstand  der  dar- 
unterliegenden  Massen  aufgeboben.  Nur  ist  die  Widerstandskraft  in  zu- 
sammendriickbaren  Massen  (Gasen)  nicbt  beliebig  groB,  wie  bei  festen 
Korpern.  so  daB  sie  jedem  Druck  von  oben  das  Gleichgewicht  bieten 
kann,  sondern  sie  ist  variabel  und  stellt  sicb  durcb  entsprecbende  Mas¬ 
sen  verschiebung  in  veftikaler  Richtung  stets  so  ein,  daB  das  von  oben 
wirkende  Gewicbt  der  Luftmassen  gerade  durcb  die  elastiscbe  Kraft  der 
Unterlage  aufgehoben  wird.  Diese  Kraft  ist  der  Druck,  welcben  die 
Luft  vermoge  der  ungeordneten  Bewegung  ibrer  Molekule  auf  ibre  Be- 
gi enzungsflacben  ausiibt,  eine  Kraft,  die  dem  Gase  innewohnt  und 

daher  im  Gegensatz  zu  der  „auBeren“  Scbwerkraft  als  „innere“  Kraft 
bezeicbnet  wird. 

Es  ist  somit,  das  Bestehen  einer  Atmosphiire,  die  nicht  unter  der 
Wirkung  der  Schwere  in  sicb  zusammensinkt,  daran  gebunden,  daB  die 
ilolekule  eine  ungeordnete  Bewegung  haben.  Diese  verhindert  durch 
fortwahrende  ZusammenstoBe,  daB  die  Molekule  der  Scbwerkraft  folgend 
7.1,  Boden  fallen  und  dort  ein  ganz  unyergleicblich  geringeres  Volume-, 
emnebmen,  als  ibrer  Bewegung  tatsachlicb  zur  Verfugung  steht.  Da  die 
absduto  Temperate  ein  MaB  fur  diese  ungeordnete  Bewegumr  ist  so 
laBt  sich  leicht  denken,  welcbe  Rolle  dieser  GriiBe  bei  der  Benrteiluntr 
fast  aUer  Vorgange  in  der  Atmosphare  zufallen  muB.  P 

m  aUe  der  Ruhe  ist,  wie  oben  gesagt,  das  Gewicbt  der  Luftmassen 

wirk-e  C1  eln'' ilChe  'egen’  StetS  durch  einen  diesem  Gewicht  entire  ren’ 
wukenden  Druck  von  gleicher  GriiBe  aufgehoben.  Denken  wir  ^ 

von  ver  lkalen  \\  anden  eingeschlossene  Luftsaule  (Fi<r  51  so  , 

H  eme  h0riZOntaIe  Schnittfl“he  in  einer  gewissen  Hobe'^in  grSre« 


Erde  — 
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Differentialgleichung  der  Statik 


Luftgewicht  als  auf  eine  andere,  die  holier  liegt;  somit  nimmt  der  Druck 
gegen  aufwarts  ab.  Zwiscben  zwei  sehr  nahe  iibereinander  gelegenen 
Scbnittflacben  St  und  S2  ist  pro  Flacheneinbeit  der  letzteren  die  Masse 

Qdz  enthalten,  wo  p  die  Dichte  der  Luft  und  dz 
der  Abstand  jener  Flacben  ist  (z  nacb  aufwarts 
positiv  gerecbnet).  Sei  das  Gewicht  der  oberbalb 
S2  gelegenen  Massen  G,  so  ist  das  Gewicbt  der 
Massen  oberbalb  S1 :  G  -f  9Q  dz. 
d2  1st  der  Druck  in  der  Flacbe  St  pt,  in  der 

Flacbe  S2  p2,  so  muB  im  Falle  der  Rube  sein: 

p.2  =  G,  p1  =  G  -f-  99  dz ,  oder  da  p2  =  p1  -f-  ^ 
z  dp 

T*=~g*> 


7 


dz 


dz, 


Fig.  5. 


__  was  die  Differentialgleichung  der  Statik  der  Atmo- 
spbare  darstellt.  Je  groBer  die  Dichte  q,  desto 
starker  ist  aucb  die  Druckan derung  mit  der  Hohe; 
sie  ist  negativ,  da  der  Druck  mit  wachsendem  z  abnimmt.  Infolge  der 
Abnabme  der  Scbwere  mit  der  Hobe  darf  in  dieser  Gleicbung  g  nur 
angenaliert  als  Konstante  angesehen  werden. 

<D  o 

Wir  konnen  die  statiscbe  Grundgleichung  ebenso  gut  aus  den  allge- 
meinen  Bewegungsgleicbungen  auf  S.  33  ableiten,  indem  wir  Gescliwin- 
dmkeit  und  Bescbleu niggling  fiir  den  rubenden  Massenpunkt  null  setzen. 


Dies  gibt: 


9 


1  dp 
q  dr 


0. 


8-P  =0 

8<p  ’ 


^  =  0. 
dl 


Die  Integration  der  Differentialgleichung  setzt  voraus,  daB  die  Ab- 
hangigkeit  der  Dichte  p  von  der  Hobe  z  bekannt  ist.  Nebmen  wir  fiir 
einen  Augenblick  an  —  was  ja  der  Wirklichkeit  nicbt  entspiicbt  , 
daB  die  Dichte  in  alien  Hoben  die  gleicbe  wie  am  Erdboden  ware;  dann 
batten  wir  p  =  p0  zu  setzen  und  erhielten  (statt  des  partiellen  Differential- 

quotienten  kann  bier  aucb  der  totale  gescbrieben  werden): p  =p0  —  gQ02> 
wo  p0  der  Druck  fur  z  =  0.  In  diesem  Falle  wiirde  der  Druck  linear  nach 

obenlbnehmen  und  in  der  Hobe  E-  ^  aufNull  berabsinken.  Da  nach 

der  Gasgleicbung p  =  nIiT,  so  ergibt  sich  H  =  — •  Warden  wir  unserer 

Atmosphare  von  konstanter  Dichte  noch  iiberaU  die  Temperatur  ?'=  273° 

(0°C)  erteilen,  so  ware  deren  Hobe  schlieBlicb  II  —  ^  7991  m 

fur  trockene  Luft  (vgl.  Abschnitt  6,  S.  9)  Man  nennt  die 
Hohe  der  homogenen  Atmosphare.  Es  ist  erne  Zabl,  die  hauhg 

barS£6 difSSVSkeit  mit  der  Hobe  abnimmt,  so  bat 
man  o  in  der  Grundgleicbung  als  Variable  aufsufassen.  Man  eihalt 


Statische  Grundgleicbuug 
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.  ,  ,  i  dp _ ?  .  um  diese  Gleichung  zu  integrieren,  ist  es  notig, 

jetzt.  ~  ^  ^  RT 

die  Temperatur  als  Funktion  der  Hohe  e  auszudrucken. 


_  g  I  dz 

Ist  am  Erdboden  {z  =  0)  der  Druck  p0,  so  wird  lg p  -  1  gPo  B  J  f 

o 


Dies  ist  die  uUgemeine  Formel  fur  die  Druckabnahme  mit  der  Hohe 
XJm  sie  auszuwerten,  mussen  spezielle  Aunabmen  iiber  die  Abhangigkeit 
der  Temperatur  von  der  Hohe  gemackt  werden.  Am  einfachsten  ware 

es,  die  Temperatur  als  konstant  anzuseken;  dann  ware  1  gp  =  lgp0  —  B  T  • 
Fiir  T  =  273°  erhielte  man  auch  \gp  =  lg p0  —  g,  w0  H  die  Hohe  der 


liomogenen  Atmosphiire  ware.  Es  galte  dann  p  p0c  H }  und  in  der 
Hohe  z  =  H  ware  der  Druck  1/e  vom  Druck  am  Boden. 

Tatsachlick  ist  nun  aber  die  Temperatur  mit  der  Hohe  veranderlich. 
Die  Beobachtungen  zeigen,  daB  sie  im  allgemeinen  mit  der  Hohe  ab- 
nimmt  und  zwar  angenahert  nach  einer  linearen  Gleichung,  wenigstens 
bis  zur  Hohe  von  8  bis  15  km.  Man  kann,  wenn  dies  zutrifft,  bis  zu 
jener  Hohe  T  =  T0—  az  setzen,  wo  T0  die  Temperatur  am  Boden  und 
a  der  Temperaturgradient  nach  der  Hohe  ist.  ErfahrungsgemiiB  liegt  a 
in  der  Regel  zwischen  0,005°  und  0,01°,  so  daB  die  Temperaturabnahme 
mit  der  Hohe  annahernd  3/2°  1°  Pr0  100  m  betriigt. 

Setzt  man  diese  Formel  fur  die  Temperatur  in  die  allgemeine  Glei¬ 
chung  ein,  so  wird: 


lg P  =  IgPo 


9 

R 


C  dz 

J  T0  a  i 


-  + A 


T0 —  az 


y  g 

°der  .  Man  kann  auch  schreiben:  —  =  (Z\Ra ,  eine 

lJo  \  -Lo  /  p0  \TJ  ’ 

forme],  die  der  Poisson schen  Gleichung  ahnlich  gebaut  ist. 

20.  Mitteltemperatur  einer  Xjuftsaule.  Im  allgemeinen  ist  es 

nicht  vorteilliaft,  die  obige  Gleichung  zu  beniitzen,  da  die  Temperatur 

docli  nui  selten  genau  linear  abnimmt,  wie  dort  vorausgesetzt  wurde. 

Man  bedient  sich  meist  besser  einer  allgemeineren  Formel,  bei  welcher 

man  nicht  von  vornherein  an  eine  bestimmte  Temperaturfunktion  ee- 
bunden  ist.  & 


A  * 

In  der  Gleichung  lgp  -  lgp„  -  £  /  *±  setzen  wir  f  %  =  *  ,md 

o7  P  T"‘ 

nennen  die  so  definierte  GroBe  Tm  die  Mitteltemperatur  der  Luftsiiule 
von  der  Hohe  z.  Dann  ist  offenbar 


V  =P0e  RTm. 
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Mitteltemperatur 


aussehif.lfilTrr  F+Tel  iSt  Sellr  ,bequem  und  wil'd  im  folgeuden  fast 
ausscalieBlich  benutzt  werden,  um  den  Luftdruck  in  derHohe*  auf  jenen 

an  der  Basis  emer  Luftsaule  zubezieken  (statiscke  Grundgleickung). 

Freilick  fragt  es  sich  nun  noch,  wie  jene 

Mitteltemperatur  im  einzelnen  Fall  auszu- 

driicken  ist.  Da  ,  so  miiBten  wir, 


/ 


dz 

T 


Temperatur 
Fig.  6. 


um  l.m  genau  zu  finden,  neuerlich  T  als 
Funktion  von  z  einfiikren. 

Nun  ist  die  Temperatur  entweder  nur  an 
der  oberen  und  unteren  Station,  also  in  der 
Hoke  0  und  z ,  oder  auch  nock  in  einer 
oder  mekreren  Zwisckenlagen  bekannt. 
z=°  Triigt  man  sick  die  Beobacktungen 
von  Temperatur  und  Hoke  in  ein  Ko- 
ordinatensystem  ein  (Fig.  6),  so  kann 
man  im  ersten  Fall  nickts  besseres  annekmen,  als  daB  die  Temperatur 
zwiscken  der  unteren  und  oberen  Station  (T0  und  T±)  nack  einer  ge- 
raden  Linie  verlauft.  In  diesem  Falle  ist^die  Temperatur  in  beliebiger 

y  _ y 

Hoke  z  zu  setzen  T=  T0  —  az,  wo  a  durck  — 2 - -  kestimmt  ist  ( a  kann 

zi 

auck  negativ  sein). 

^  y  •  k  * 

Die  Mitteltemperatur  wird  dann: 

rp _ Z1 _ 

-*■  m  * 


./■ 


dz 

T0  —  a  z 


Da  az  stets  klein  ist  gegen  T0,  so  laBt  sick  kierfiir  angenakert  sckreiben: 


Nur  bei  sekr  groBen  z±  wird  man  kier  das  cjuadratiscke  Glied  zu  be 
riicksicktigen  kaben.1)  Im  allgemeinen  kann  man  es  vernacklassigen 

und  erkalt  dann  nack  Integration  Tm  =  — oder  weiter  vereinfackt 


T0  2j 


1)  Fur  cc  —  6  •  10~ 8  pro  m  und  *  =  10  kna  fuhrt  die  Vernachlassigung  des 
selben  scbon  zu  merklicben  Feblern. 
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Formeln  fiir  dieselbe 


Diese  abgekurzte  Formel,  welcbe  auf  der  Annakme  Nearer -Temp* 
ratureerteilung  berubt,  hatten  wir  aucb  erhalten,  wenn  wir  die  fol„ 


einfacbere  GroBe  als  Mitteltemperatur  eingefuhrt  batten: 


Setzen  wir  bier  T=T0  —  ccz  ein,  so  ergibt  die  Integration  von  0  bis  et: 
j"  __  2'  ^ ^  f  also  den  gleichen  Wert  wie  oben.  Es  folgt  daraus, 

daB  wir  statt  der  korrekten  Mitteltemperatur  Tm  immer,  wenn  die  Tem- 
peraturverteilung  angenabert  linear  ist  und  es  sicb  nicbt  urn  gar  zu 
groBe  Hohen  liandelt,  den  bequemeren  Wert  Tm  verwenden  konnen. 
Aucb  wenn  die  Temperatur  nicbt  genau  linear  v erlauft,  wird  meist  Tm 
braucbbar  sein.  Ist  jene  durck  eine  Kurve  gegeben  (in  Fig.  6  dick  ausge- 


zogen),  so  ist  das  Integral  j*Tdz  in  Tm  gleicb  der  Flache,  welcbe  die 

o 

Kurve  mit  der  5-Achse  einscblieBt,  also  planimetrisch  bestimmbar. 

Die  fruber  gefundene  Mitteltemperatur  bei  linearer  Verteilung 

Tm  =  T'm  =  T0  (l  -  |-|)  laBt  sick,  da  Tx  =  T0  —  cczv  aucb  schreiben: 

T,„  —  T'tll=  ,  was  im  Falle  von  bloB  zwei  beobacbteten  Werten 

sebr  bequem  ist.  Sind  aucb  nocb  Zwischenstationen,  z.  B.  in  den  Hohen 
z2  und  zt  eingescbaltet,  welcbe  die  Temperaturen  T2  und  Tz  beobackten, 
so  verlauft  die  Temperatur  annahernd  langs  der  gebrockenen  Linie 
T0,  T2,  Tx  in  Fig.  6.  In  diesem  Falle  fiihren  wir  als  Mitteltem¬ 
peratur  eine  der  GroBe  T'u  nackgebildete  Form  T"n  ein,  indem  wir  fiir 
jede  Sckicht,  in  welcber  geradliniger  Temperaturverlauf  anzunekmen 
ist,  die  Mitteltemperatur  bilden  und  alle  diese  im  Verkaltnis  ibrer 
Schicktendicken  zusammensetzen*,  in  unserem  Falle  ist: 


rp'f  _ 
-*  m 


Tn  +  T, 


+ 


T>  +  Tx  zx 


W  ird  die  statiscbe  Grundgleickung  auf  eine  Luftsaule  angewendet. 
die  aus  Schichten  mit  versckiedenen  Temperaturfunktionen  bestekt 
(Knicke  in  der  Kurve  wie  in  Fig.  6,  sprungbafte  Ubergange  der  Tem¬ 
peratur  usw.),  so  geht  man  am  sickersten,  wenn  man  sick  der  folgenden 
Form  bedient:  Herrscbe  vom  Boden  bis  zur  Hoke  /q  die  Mitteltempe¬ 
ratur  J\,  von  bier  bis  7q  -f  h2  die  Mitteltemperatur  T2  usw.,  sei  in  der 
Hobe  /q  der  Druckjp,,  in  7q  +  h2  der  Druck  p2  usw.,  so  kann  man  setzen: 


9  h, 


9K  g  hn 

Pi  eRTi,  Pi  =p.2eRT «,  p3  =p,eRT>  •  .  .  pn  =  pn_1eRTn. 

Indem  man  aus  diesen  Gleichnngeu  pv  Vt>lh,  ...p  eliminiert, 
nlf  man: 


halt 


er- 


ilkl  +  **■«.*! L  + 

•  T,  J 


P*-Pn**lTl  *  * 
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Barometrische  Hohenformel 


B^wSrS;11  d,e  Bedeutung  jeder  Schictte  fUr  den  Druck 


M-,fl  komm\  ubrl8eus  Sanz  den  einzelnen  Fall  an,  wie  man  die 
JV1  itte ltemperatur  einer  Luftsaule  zn  definieren  hat.  Hier  handelte  es  sich 
um  jene  Mitteltemperatur,  die  in  der  barometrischen  Grundgleickuno- 
ersckemt.  Doch  kann  man  auch  andere  Definitionen  derselben  vornehmen° 
lndem  man  z.  B.  nicbt  die  Verteilung  der  Temperatur  auf  die  Hoben- 
schicbten  zugrunde  legt,  sondern  die  auf  die  Masse  der  Luft.  So  kommt 
hei  Margules1 2)  als  Mitteltemperatur  einer  Luftsaule  einmal  der  Wert 


YOr:  ItfJ  TQdzi  wo  M  die  Masse  der  Luft  in  der  Saule  bis  zur  Hobe  ^ 
o 

und  q  die  Dichte  ist.  Nimmt  die  Temperatur  nach  oben  ab,  so  wird 
diese  Mitteltemperatur  hoher  sein  als  T'n-  denn  die  unteren  Scbicbten 
mit  groBerer  Dichte  kommen  dort  starker  zur  Geltung  als  in  T'm,  wo 
alle  Hobenstufen  den  gleicben  EinfluB  haben. 


21.  Barometrische  Hohenformel.  Aus  der  statiscben  Grund- 
gleichung  auf  S.  37  fiudet  man  die  Hobe  einer  Luftsaule  z,  in  welcher 
am  Boden  der  Druck  p0,  am  oberen  Ende  der  Druck  p  herrscht,  zu: 


z  = 


It  Tm 
9  log  e 


(logi’o-log^)2)- 


Ist  wie  gewohnlich  nur  die  Temperatur  unten  (t0)  und  oben  (t)  ge¬ 


lt- 273 


geben,  so  wird  z  = 


1  +  0,00366 


t0  -f-  t 


gloge 


(logjpo-log  p). 


Nach  Einsetzung  der  Konstanten  (fiir  trockene  Luft,  45°Breite  und 
Meeresniveau)  wird  daraus: 


18400 


1  +  0,00366  ^t±-f 


(l°gft>~  !og  V)- 


Bei  feucbter  Luft  ist  fur  B  der  Ausdruck  zu  beniitzen,  der  auf 
S.  10  abgeleitet  wurde.  Da  das  Mischungsverhaltnis  q  aber  nicbt  in 
der  ganzen  Saule  konstant  ist,  so  kann  man  naherungsweise  das  Mittel 
aus  dem  Werte  oben  und  unten  einsetzen.  q  wird  dabei  als  Fuuktion  des 
Dampfdrucks  e  und  des  Luftdrucks^  eingefiikrt  (S.  11).  Die  Schwere  y 
ist  fur  genauere  Recbnungen  gleichfalls  zu  korrigieren,  indem  die  geo- 
graphische  Breite  und  die  mittlere  Seehobe  der  fraglicben  Luftsaule  be- 
riicksichtigt  werden  (vgl.  S.  4). 

Fur  nicbt  allzu  genaue  Recbnungen  geniigt  der  oben  angeschnebene 
Ausdruck.  Wenn  dies  nicbt  der  Fall  ist,  so  sind  die  Korrektionsglieder 

1)  Energie  der  Stiirme,  Jabrb.  d.  k.  k.  Zentralanstalt  fiir  Meteor,  u.  Geod., 
Wien  1903,  Ankang. 

2)  log  bedeutet  den  Briggechen  Logaritnmus. 
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den  Tafeln  zur  barometrischen  Hohenmessung  zu  entnehmen,  wodorch 
(Up  Zahlenrechnuiio-en  wesentlicb  erleicbtert  werden.  ) 

Die  barometrische  Hohenformel  ist  jene  Gleiehung  der  Me  eoro  ogie 
die  am  besten  mit  den  Beobaebtungstatsacben  in  Emklang  stebt 
konnen  hier  von  einem  Gesetz  sprecben,  die  Abweicbungen  die  Lie 
und  da  vorkomnien,  sind  auBerst  genng.  In  der  Tat  gibt  die  baioim 
triscbe  Hohenbestimmung  mittelst  mebrjabriger  Mittelwerte  von  lempe- 
ratur  und  Luftdruck  der  trigonometrischen  Hohenbestimmung  nur  wenig 
nacb.  Bei  einer  einzelnen  Beobacbtungsreibe  von  pQf  T0  und  p,  rJ  frei- 
licb  ist  die  Genauigkeit  eine  weitaus  geringere,  was  vor  allem  von  der 
igelhaften  Kenntnis  der  Temperaturverteilung  berrubrt. 

22.  Flachen  gleichen  Bruckes.  Der  Luftdruck  nimmt  in  der 
Atmospbiire  mit  der  Hobe  nicbt  gleicbmaBig  ab.  Die  aUgemeine  Glei- 

9* 

chung  p=pQe  RTm  liefert  durcb  Differentiation  nacb  p  und  z  die 
Formel:  dp  =  —  dz.  Der  Abnahme  des  Druckes  entspricbt  eine  Zu- 


man 


d  z 


FT 


m 


die  „barometriscbe  Hohen- 


nabme  der  Hobe.  Man  nennt  ,  — 

ap  py 

stufe“.  Sie  ist  uraso  groBer,  je  kleiner  p  ist,  nimmt  also  nacb  oben  zu. 
Denkt  man  sicb  eine  Luftsiiule  von  Flacben  durchscbnitten,  welcbe  die 
Lage  bestimmter  Druckwerte,  z.  B.  von  10  zu  10  mm  Hg,  angeben,  so 
wacbst  demnacb  der  Abstand  dieser  Flacben  nacb  aufwarts. 

Man  bedient  sicb  baufig  der  Flacben  gleicben  Druckes  (der  isobaren 
Flacben)  zur  Darstellumg  der  Yerteilung  der  Luftmassen  in  der  Atmo- 
spbiire.  Der  Abstand  einer  solcben  Flacbe  px  (in  welcber  der  Druck  px 
berrscbt)  vom  Meeresniveau,  ergibt  sicb  aus  der  statiscben  Grundgleicliung 

zu  zx  =  — — lg  •  Sie  liegt  also  umso  bober,  je  warmer  die  Luft- 

scbicbte  darunter  ist,  woraus  folgt,  daB  sicb  bei  konstantem  Bodendruck 
p0  iiber  warmen  Gebieten  die  Flacben  gleicben  Druckes  in  die  Hobe 
wolben.  Die  Koordinate  zx  ist  ferner  umso  groBer,  je  groBer  der  Boden¬ 
druck  Pq  ist.  Also  aucli  iiber  Gebieten  mit  bobem  Bodendruck  tritt  im 
allgemeinen  eine  solcbe  Aufwolbung  ein. 

ScblieBlicb  ist  zu  bemerken,  daB  unter  sonst  gleicben  Umstiinden  zx 
umso  groBer  ist,  je  kleiner  die  Scliwere  g.  Bei  dieser  Tatsacbe  wollen 
wir  em  wenig  verweilen.  Man  kann  die  obige  Formel  fur  bx  als  Gleicbung 
<ler  isobaren  Flache  Pl  auffassen,  wenn  p0  und  Tm  als  Funktionen  der 
Koordinaten  gegeben  Bind.  Es  sei  nun  der  allerdings  nieinals  verwirk- 
licbte  Fall  angenommen,  daB  auf  der  Erde  in  alien  Breiten  derlelbe 
Bodendruck  p0  und  dieselbe  Mitteltemperatur  Tm  kerrsche.  Fur  eine 

isobare  Flache  Pl  ist  dann  =  ko“8t: .  Dies  ist  aber  (vgl.  S.  5)  die  Glei- 

eta .AnleitUDg  *"  AUSf  met'  Be0b"  2'  Tei1’  Wien-  k-  k 
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Isobare  Flachen  im  Ruhezustand 

eliung  einer  Niveauflache  der  Schwerkraft.  Die  isobaren  Flachen  sind 
also  outer  den  obigen  Voraussetzungen  mit  den  Niveaufliichen  derSchwere 
identiscb,  auf  lhnen  stebt  die  Sell  were  iiberall  senkreebt;  infolo-edessen 
wirkt  im  Ruhezustand  keine  auBere  Kraft  tangential  zu  ibnen.  Wir  baben 
aamit  die  einzige  Moglicbkeit  einer  relativ  zur  Erde  rubenden  und  in  Ruhe 
verbleibenden  Atmospbare  angegeben.  Wie  die  Niveauflachen  der  Scbwere 
senken  sicb  aucli  die  isobaren  blaclien  vom  Aquator  gegen  die  Pole  (S.  5). 

Tiotzdem  ist  ^  =  0,  da  ja  cp  in  unserem  praktischen  Koordinateusystem 

den  W inkel  bedeutet,  welcben  die  Vertikale  an  einem  Orte  mit  der  Ver- 
tikalen  am  Aquator  einschlieBt.  Die  Bedingungen  der  Ruhe,  die  auf 
S.  36  gestellt  wurden,  sind  also  erfiillt. 

Infolge  der  Neigung  der  isobaren  Flachen  gegen  die  Pole  ist  im 
Kunezustand  der  Druck  in  einer  bestimmten  Hohe  z  niebt  mebr  kon- 
stant?  sondern  von  der  geograpbiseben  Breite  abbangig.  Um  ihn  zu  be- 
reebnen,  bebalten  wir  die  obigen  Annabmen  von  der  Konstanz  des  p0 
und  Tm  fiir  alle  Breiten  bei  und  nehmen  zur  Bequemlichkeit  an,  daB 
Tm  =  273°  (also  0°C)  und  p0  =  760  mmHg  sei.  Die  Scbwere  iindert 
sicb  sowobl  mit  der  Breite  als  mit  der  Hobe;  die  letztere  Abbangigkeit 
vernacblassigen  wir  und  fiibren  g  nur  als  Funktion  der  Breite  nacb  S.  4 

oj 

in  die  Gleicbung  p  =  p0e  RTm  ein. 

Wir  erbalten  dann  fiir  den  Druck  p  iiber  dem  Aquator  und  dem 
Pol  in  gleicber  Seebobe  die  folgenden  Werte: 


Hobe  z: 

0 

5 

10 

15 

20 

km 

Aquator: 

760,0 

407,2 

218,1 

116,9 

62,6 

mm 

Pol: 

760,0 

405,9 

216,7 

115,7 

61,8 

mm 

Differenz: 

0,0 

1,3 

14 

1,2 

CO 

o 

mm 

Der  Tabelle  sind  unten  die  Differenzen  der  zwei  Werte  beigefiigt;  sie 
iibersteigen  nirgends  2  mmHg;  bezogen  auf  den  Erdquadranten  ist  dies 
niebt  viel.  Die  Vorstellung,  daB  im  Rubezustand  in  einer  Iiobe  iiberall 
der  gleicbe  Druck  sein  muB,  kann  daber  im  groBen  und  ganzen  beibebalten 
werden. 

Man  bezeiebnet  die  Druckdifferenz  zweier  Orte  in  gleicber  Meeres- 
bohe,  dividiert  durcb  ibren  Abstand  meist  als  ;,Druckgefallea?  das  dann 
fiir  Beschleunigungen  maBgebend  ist.  Hier  trifft  die  Bezeicbnung  aus 
dem  Grunde  niebt  zu,  weil  die  Flacbe  gleichen  Abstandes  vom  Meeies- 
niveau  keine  Niveauflacbe  der  Scbwere  ist.  Sie  ware  es,  wenn  wir 
uach  dem  Vorgange  von  Bjerknes  (a.a.O.)  die  Seehoke  nicht  in  Metern, 
sondern  in  Einlieiten  des  Schwerepotentials  (dynamischen  Metern)  aus- 
driicken  wiirden. 

23.  Beziehung  des  Luftdrncks  in  der  Hohe  und  am  Boden 
zur  Mitteltemperatur  einer  Luftsaule.  Wir  betraebten  emeHi 
saule,  die  auf  der  Erdoberbacbe  aufrubt  und  bis  zur  konstanten  Hohe  z 
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Veranderliche  in  einer  Luftsaule 


.  .  t .  flls0  ein  abcesrenztes  Volumen  Luft,  (lessen  Masse  variabel  ist.  Aus 
der  statischen  Grundgleicbung  laBt  sich  ersehen  m  ““f 

die  Veranderungen  zueinander  stehen  die  1111  >  derselben  vor- 

unteren  Ende  (pn)  sowie  m  der  Mitteltemperatur  (  m)  .  p  , 

komraen.  Es  ist  dabei  vorausgesetzt  daB  die  Liiftsii ule  ^ 

sei,  <laB  sich  dann  durch  Zugabe  oder  Entnahme  von  Luftmassen 
anderungen  vollziehen  und  darauf  neuerdings  Ruhe  emtrete,  so  dab  die 
statische"  Grundgleicbung  im  Anfangs-  wie  im  Endstadn.ni  angewendet 
werden  kann.  Differenziert  man  dieselbe  nach  p,p0,  2m,  so  eigibt  sicn. 

dPo_dP_  9Z  d  Ttn  . 


7 1  T 


Diese  Formel  ist  z.  B.  anwendbar,  wenn  aus  der  Druckanderung  am 
Boden  und  der  an  einer  Hohenstation  die  Anderung  der  Mitteltemperatur 
der  dazwischenliegenden  Luftmasse  bereclmet  werden  soil. 

1st  f  *  =  1  und  folglich,  wenn  T=  273°,  ^  =  7991  m  =  H,  die  Hohe 

der  homogenen  Atmosphare  (vgl.  S.36),  so  kommen  nur  die  piozentuollen 
Anderungen  der  3  V ariabeln  in  Betracht;  im  halle,  dab  z  <C  Hj  spielt 
die  Temperaturanderung  eine  kleinere,  sonst  eine  groBere  Rolle. 

Eine  Temperaturanderung  von  l°/0  bedeutet  rund  3°C;  sie  wiirde 
in  eine  Saule  von  der  Hohe  z  —  H  bei  konstantem  Druck  am  oberen 
Ende  (dp  =  0)  eine  Anderung  des  Druckes  im  Meeresniveau  (p0  =  760  mm) 
von  7,6mm  bewirken;  oder:  1°  Temperaturabnahme  hatte  etwa  2 — 3mm 
Druckzunahme  zur  Folge. 

Ahnlich  viel  geben  Druckanderungen  in  der  Hohe  aus;  ist  z.  B. 
J9=100mm,  so  bewirkt  eine  einprozentige  Anderung  dieses  Wertes 
(dp  =  1  mm)  am  Boden  7,6  mm.  Die  Bestimmung  des  Bodendrucks 
aus  dem  Druck  in  der  Hohe  und  der  Mitteltemperatur  erfordert  also  bei 
groBeren  Hdhen  eine  sehr  genaue  Kenntnis  dieser  Werte. 

Umgekehrt  ist  es  uatiirlich  giinstiger,  ausp0  und  Tm  auf^,  den  Druck 
in  der  Hohe,  oder  aus  jp0  undp  auf  Tm ,  die  Mitteltemperatur  zu  schlieBen. 
Bei  konstanter  Mitteltemperatur  ergibt  sich  eine  Beziehung  zwischen 

der  Druckveranderung  von  oben  und  unten:  dp0  =  ^  dp.  Damit  der 

Luftdruck  in  der  Hohe  z  um  dp  steigt,  miissen  die  Luftmassen  dariiber 
vermehrt  worden  sein.  Diese  A  ermehrung  pragt  sich  auch  in  dp0  aus, 

aber  (bei  konstanter  Temperatur)  im  Verhaltnis  von  Po  verstarkt  gegen 

oben.  Im  neuen  Zustand  mufi  namlich  unterhalb  der  Hohe  2  gleichfalls 
eine  Vermehrung  der  Massen  stattgefunden  haben;  denn  sonst  konnte 
di*‘  Zugabe  oberhalb  z  nicht  in  Ruhe  bleiben,  sie  miiBte  sich  senken. 
Die  Druckvermehrung  in  der  Hohe  entspricht  dem  Zuwachs  iiber  dieser 
die  Druckvermehrung  am  Boden  dem  gesamten  Zuwachs  an  Masse  in 

der  Luftsaule  vom  Boden  bis  zur  Grenze  der  Atmosphare.  Wir  kommen 
spater  nierauf  zuruck. 


Yiertes  Kapitel. 

vertikale  Temperaturverteilung  im  Ruheznstand. 

24.  Einflufi  der  Warmeleitung,  Warmestrahlung  und  Aus- 
dehnung  (Kompression).  Aus  dem  Yerlaufe  der  Flacken  gleichen 
Druckes  ergab  sich  oben,  daB  die  Temperatur  in  horizontaler  Richtung 
konstant  sein  muB,  wenn  allgemeine  Rube  in  der  Atmosphare  kerrschen 
soli;  diese  Forderung  ist  festzubalten.  Beziiglich  der  Yerteilung  der 
Lufttemperatur  in  der  Yertikalen  enthalt  die  Formel  fiir  den  Gleich- 
gewichtszustand  einer  Luftsaule,  die  statiscbe  Grundgleichung,  keine 
Forderung.  Sie  liefert  nur  bei  gegebener  Temperatur  die  Massen-  und 
Druckverteilung  nack  der  Hoke. 

Auf  die  Yerteilung  der  Lufttemperatur  in  der  Yertikalen  wirken  nun 
verscliiedene  Einfliisse.  Sie  kaben  zur  Folge,  daB  die  Temperatur  in  den 
unteren  Kilometern  der  Atmosphare  im  allgemeinen  annakernd  linear 
nack  aufwarts  abnimmt,  in  hokeren  Sckiekten  hingegen  konstant  wird 
oder  langsam  zunimmt.  Dock  kommt  auck  in  der.  untersten  Luftschichtem 
nickt  selten  namentlich  im  Winter,  eine  Zunakme  nack  aufwarts  vor,  die 
„Inversion“  oder  Umkekr  des  normalen  Temperaturgefalles.  Der  untere 
Teil  der  Atmospkare,  in  welcker  die  Temperatur  in  der  Regel  nack  oben 
abnimmt,  wird  als  ;)Tropospkarea,  der  obere  Teil  als  „Stratospkare“  oder 
auck  „isotkerme  Zoneu,  gegebenen  Falles  als  „Inversiona  bezeicknet.  Die 
Grenze  der  beiden  liegt  unter  yersckiedenen  Umstiinden  und  in  ver- 
sckiedenen  Breiten  der  Erde  yersckieden  kock;  sie  sckwankt  etwa  zwi- 
scken  7  und  15  km.  In  hokeren  Breiten  ist  sie  niedriger  als  nake  dem 
Aquator.  Die  naheren  Beobachtungsergebnisse  iiber  die  Temperatur¬ 
verteilung  in  vertikaler  Ricktung  werden  spater  beniitzt  werden,  um 
versckiedene  Erscheinungen  darzustellen. 

Die  Temperatur  einer  Luftmasse  wird  einerseits  durch  Straklung  und 
Warmeleitung,  andererseits  durck  Ausdeknung  und  Kompression  beem- 
fluBt.  Die  beiden  ersten  Yorgange  gesckeken  unter  Warmezufuhr  oder 
Warmeentziekung,  die  letzten  bei  konstantem  Warmeinkalt  (adiabatisch). 

Bei  der  Warmeleitung  kandelt  es  sick  um  eine  direkte  Ubertragung 
der  Molekularbewegung  aneinandergrenzender  Massen.  Sie  kann  zwiscken 
Erdoberflacke  und  Luft  oder  auck  zwiscken  aneinandergrenzenden  Luit- 
massen  auftreten.  Die  Erscheinungen  der  Straklung  sind  von  zweierlei 
Art.  Erstens  nimmt  eine  Luftmasse  von  der  sie  treflenien  ia  un& 
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lus  (Ausstrahlung).  Die  adiabatische  Ausdehnung  oder  Kompres^on 

schlieBlich,  die  gleichfalls  die  Lufttemperatur  bee.nfluBt,  trlt^bauP  „  '  r 
lich  bei  vertikaler  Bewegung  auf,  wo  die  Lu  t  von  einem  ru 
einen  anderen  kommt  und  sich  dabei  der  Poissonschen  Welch  n  „ 

Wir  woUen  hier  die  3  Vorgange  gesondert.  betrackten  und  fragen, 
welehe  vertikale  Temperaturverteilung  jeder  einzelne  verlangen  w  urde 
damit  der  vorbandene  Zustand  dauernd  erkalten  bleibe,  also  ein  Zustanc 
ties  Gleiebgewicbts  sei.  Es  wird  demnacb  em  Strablungs-,  em  Varme- 
leitungs-  und  ein  statisches  Gleichgewicht  in  einer  vertikalen  Luftsaule 

aufgesucht. 

25.  Statisches  Gleichgewicht,  Auftrieb.  Damit  eine  bestimmte 
Luftmasse  in  vertikaler  Ricbtung  in  Rube  bleibe,  ist  es  notig,  dab  sie 
in  anderen  Luftmassen  eingebettet  sei,  welcbe  ibr  Gewicbt  nacli  dem 
Prinzip  von  Archimedes  gerade  aufbeben,  so  dab  sie  scbwebt.  1st  sie 
leicbter  als  die  umgebende  Luft,  so  bat  sie  ein  scbeinbares  negatives 
Gewicbt,  sie  erleidet  einen  „Auftrieb“,  der  sie  steigen  macbt;  ist  sie 
scbwerer  als  die  umgebende  Luft,  so  sinkt  sie.  W  ir  driicken  dies  am  em- 
facbsten  durch  die  erste  Gleicbung  auf  S.  33  aus,  wenn  wir  die  bervor- 
gehobene  Luftmasse  zu  Anfang  ruliend  voraussetzen  und  nacb  einer 
etwaigen  vertikalen  Bescbleunigung  r  fragen;  im  Rubezustand  ist: 

r  =  —  g  —  —  ^  •  Die  bervorgebobene  Luftmasse  babe  die  Masse  1,  die 

Dichte  q,  die  absolute  Temperatur  T  und  stebe  unter  dem  Druck  p.  Die 
umgebenden  Luftmassen  im  selben  Niveau  baben  den  gleicben  Druck p\ 
denn  anderen  Falles  trate  ja  sogleicb  ein  Ausgleicb  des  Druckes  der  ber- 
vorgebobenen  Masse  ein;  ibre  Temperatur  sei  T',  ibre  Dicbte  q'.  Fur 
sie,  die  in  Rube  sein  sollen,  gilt  die  statiscbe  Grundgleicbung  (S.  36) 

9  =  —  Q'  $r'  Folglicb  kann  man  scbreiben:  r  =  —  g-\-  ^  g  oder  r=g — ^ 7 — 

Der  Auftrieb  (eine  Bescbleunigung,  die  vertikal  nacb  aufwarts  gericbtet 
ist)  ist  also  proportional  der  Temperaturdifferenz  zwiscben  betrachtetem 
Luftteilclien  und  Umgebung.  Wir  erbalten  den  allgemeinen  Satz:  relativ 
warme  Lutt  erfahrt  einen  Auftrieb,  relativ  kalte  einen  Abtrieb  im  obigen 
AusmaB.  Bei  einem  Temperaturunterscbied  von  1°  und  unter  Tempe- 
raturen,  die  nabe  an  Null  liegen,  betriigt  die  vertikale  Beschleunig-uno- 
ungefahr  3  cm/sec2. 

Als  Bedingung  dafiir,  daB  das  hervorgebobene  Luftteilcben  in  Rube 
bleibe,  ergibt  sicb  also  Temperaturgleicbbeit  mit  der  Umgebung.  Eskann 
nun  sein,  daB  nacb  einer  geringen  vertikalen  Verschiebung  des^Teilcbens 
aus  seiner  Anfangslage  nach  abwurts  (aufwarts)  dasselbe  entweder  1.  in 
SHiner  neuen  Lage  in  Rube  bleibt,  indem  es  aucb  bier  die  Temperatur 
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der  Umgebung  besitzt,  oder  2.  nun  infolge  eines  gewonnenen  Auftriebs 
(Abtriebs)  in  seine  urspriinglicke  Lage  zuriickkehrt,  oder  3.  infolge 
eines  gewonnenen  Abtriebs  (Auftriebs)  sich  stets  weiter  von  der  ur- 
sprunglichen  Gleicbgewiclitslage  entfernt.  Welcher  von  diesen  3  Fallen 
eintritt,  kangt,  wie  obige  Gleickung  zeigt,  nur  von  der  Temperatur- 
difterenz  zwischen  Teilchen  nnd  Umgebung  ab.  Beide  diese  Tempera- 
turen  sind  veranderlicb. 

Betracliten  wir  das  herausgekobene  Luftteilcken,  das  in  vertikaler 
Bicktung  versckoben  wird,  als  unbeeinfluBt  von  Warmeleitung  und 
Warmestraklung,  so  miissen  wir  die  Bewegung  als  adiabatisck  anseken: 
die  Temperaturveranderung  des  Teilekens  bestimmt  sick  dann  aus  der 
Veranderung  des  Druckes  nack  der  Poissonscken  Gleickung.  Wird 
das  Teilcken  gekoben,  so  sinkt  der  Druck,  es  kiiklt  sick  ab-,  wird  es  ge- 
senkt,  so  steigt  der  Druck  und  es  erwarmt  sick.  Fur  trockene  Luft  lautet 


die  Gleickung  in  ikrer  Differenzialform  (vgl.  S.  11):  cp  ~  —  AH —  • 

Wird  das  Teilcken  aus  seinem  Rukezustand  vom  Drucke  p  aut 
den  Druck  p  +  dp  gebrackt,  so  bedeutet  dies  nack  der  statiscken 


Grundgleickung  fur 


die  umgebende 


Luft  eine  Senkung  um  die  Hoke 


dr  =  dz 


RT' 


dp 

~  P  9 

Eliminiert  man  aus  den  letzten  Gleickungen  dp,  so  ergibt  sick  eme 


Beziekung 


zwiscken  der  Temperaturanderung  dT  und  der  Hoken- 


anderung  dz: 


dT _  Ag  T 

dz  cp'r‘ 


Die  Temperaturanderung  des  Teilekens  wird  also  von  seiner  eigenen 
Temperatur  und  der  der  Umgebung  beeinfluBt. 

Nekmen  wir  nun  an,  die  Temperatur  der  Umgebung  T  nekme  nack 
aufwarts  so  ab,  daB  sie  in  alien  Hoken  der  Temperatur  T  des  adia¬ 
batisck  aufwarts  bewegten  Teilcken  gleick  sei:  dann  ist  1=1  und  folg- 


lick  dT  =  —  A(J  •  Dieser  konstante  Wert  fur  die  Temperaturveranderung 
dz  c p 

des  bewegten  Teilekens  ist  nun  zugleick  die  Temperaturabnakme  m  der 
umn'ebenden  Luft  -J- ,  und  wir  konnen  sagen:  betragt  in  emer  Luftsaule 

die  vertikale  Temperaturabnahme  ^ ,  so  wird  ein  Teilchen  der  Masse, 

das  wir  von  irgend  einer  Stelle  aus  adiabatisch  nack  auf-  oder  abwarts 
bewegen,  an  alien  Orten,  die  es  passiert,  die  Temperatur  seinei  U^ 
gebung  haben,  also  nirgends  einen  Auf-  oder  Ab  ne  er  ’ 
iiberali  ira  Gleichgewicht  sein.  Man  nennt  dies  den  indifferent 
Gleichgewichtszustand  einer  Luftniasse.  Diese  remperatin a  na  me 
nach  aufwarts  ist  mit  Benutzung  der  Konstanten  auf  S.  11  und  12. 


Stabiles  Gleichgewickt 
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As  _  0)00986  S_.  Die  Zahl  ist,  wie  man  sieht,  von  der  ortliclien 

,/l.  ....  ii  j  ..her  diese  sehr  rreringen  Schwankungen  untei 

Schwere  abhangig1)  da  aoer  cuese  beax  gei  »  run  op 

liegt,  so  setzt  man  meist  hierfur  den  abgerundeten  Wert  0,01  C  pro 

Meter  Oder  1°  C  auf  100  m  Erhebung.  .. 

Die  obige  aUgemeine  Beziehung  zwischen  der  Temperaturanderung 
dT  und  der  Hohenanderung  dz  ernes  adiabatiscli  in  vertikaler  Richtung 
bewecrten  Lufteilchens  kann  man  integrieren,  wenn  die  vertikale  le m- 
peraturverteilung  T  fur  die  Luftsaule  bekannt  ist,  m  welcher  die  V  er- 
sehiebun'T  stattfindet.  Wir  wollen  annehmen,  diese  Temperatur  der  U  ni¬ 
bbling  nelime  nach  oben  linear  ab,  so  daB  T  =  T0  —  az\  a  kann  aueh 
negativ  oder  null  sein  (Zunabme  nach  oben  oder  Isothermic).  Man 


halt  dann 


di _ 

To  —  uz 


und,  wenn  noch  der  fur  das  indifle- 

rente  Gleichgewicht  charakteristische  Ausdruck  "  =  y  gesetzt  wild: 
lg  T  =  7  lg  T  4-  konst.  Es  sei  am  Boden  (z  =  0):  T=  T0  und  T  = 

ft  Of  0 

dann  wird  schlieBlich:  T  —  T0 

Setzen  wir  noch  voraus,  daB  das  betrachtete  Luftteilchen  in  seiner 

Ausgangslage  z  =  0  die  Temperatur  der  Umgebung  hatte,  daB  also 

y  . 

(T'\ — 1 

T0  =  Tq,  so  wird  T  =  T'  >  und  wlv  ersehen  aus  dieser  Gleichung 

zunachst  wieder,  wie  fur  a  =  y,  also  fiir  den  Fall  des  indifferenten  Gleich- 
gewichts,  stets  T  =  T',  wie  schon  oben  bemerkt. 

1st  nun  weiter  a  <  y,  nimmt  also  die  Temperatur  auf  100  m  Er¬ 
hebung  um  weniger  als  1°  ab,  so  ist  der  Exponent  in  obiger  Gleichung 
positiv  und  folglich  muB  bei  Aufwartsbewegung  (wo  T'  <  T0)  T  kleiner 
als  T'  sein.  Bei  Abwartsbewegung,  wo  T'  >  T0,  wird  umgekehrt  T>T'. 
In  beiden  Fallen  entsteht  aus  der  Temperatu rdi fferenz  des  vertikal  ver- 
schobenen  Teilchens  mit  seiner  Umgebung  eine  Beschleunigung,  welche 
das  Teilchen  in  seine  Anfangslage  zuriickzufuhren  strebt;  und  zwar  beim 
Aufsteigen  infolge  der  relativen  Abkiihlung  ein  Abtrieb,  beim  Absteigen 
infolge  der  relativen  Erwarmung  ein  Auftrieb,  nach  der  Gleichuno- 

T—T 


9 


T’ 


(S.  45). 


r 


Mao  bezeichnet  eine  derartige  Sckichtung,  bei  der  die  Temperatu. 
der  Luftmassen  nacb  oben  langsamer  als  um  1°  pro  100  m  abnimrat 
als  emeu  stabileu  Gleichgewicktszustand,  weil  eine  aus  ibrer  Ruhelage 
vertikal  verscliobene  Luftmasse  wieder  in  dieselbe  zuruckstrebt. 

.1lVg}:  A-sPrunS.  Met.  Zeitsch.  1888,  S.  460.  Berechuet  man  nach  Bjerkn  es 
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Labiles  Gleickgewicht 


Fiir  cc>y,  d.  i.  wenn  die  Temperatur  in  der  Lnftsaule  rascher  ab- 

nimmt  als  um  1°  auf  100m  Erhebung,  wird  der  Exponent  |  -  1  negativ, 

sornit  bei  Verschiebung  des  Luftteilchens  nacli  aufwarts  T  groBer  als 
T  '•>  es  entstelit  Auftrieb,  der  das  Teilchen  noch  mehr  von  seiner  Ruhe- 
lage  entfernt.  Bei  Abwartsbewegnng  wird  T  <  T\  das  Teilchen  sinkt 
mfolge  seiner  Abkiihlung  relativ  znr  Umgebung  immer  weiter.  Den  Ruhe- 
zustand,  in  dem  das  Teilchen  gerade  die  Temperatur  der  Umgebung  hat, 
bezeichnet  man  uutei  diesen  Umstanden  als  labiles  Gleichgewicht,  da 
j 0v.le  geiingste  Verriickung  den  AnlaB  gibt,  diese  Lage  fiir  immer  zu  ver- 
lassen.  Es  ist  also  charakterisiert  durch  eine  Temperaturabnahme  in 
der  Luftsaule,  die  1°  C  auf  100  m  iibersteigt. 

Man  kann  die  Bedingungen  des  indifferenten,  stabilen  und  labilen 
Gleichgewichtes  auch  durch  Angabe  der  Verteilung  der  potentiellen 
Temperatur  (vgl.  S.  12)  definieren,  was  mitunter  sehr  bequem  ist.  Da 
bei  adiabatischer  Bewegung  die  potentielle  Temperatur  konstant  bleibt, 
so  entspricht  dem  indifferenten  Gleichgewichtszustand  einer  Luftsaule 


stabilen 


Gleichgewicht  <  yj  eine  Zunahme  derselben  >  0^,  dem  labilen 


\az 


clT  \ 

—  y)  eine  Abnahme  der  potentiellen  Temperatur  mit  der  Hohe 


Diese  Gleichgewichtsbedingungen  gelten  streng  genommen  nur  fur 
reine  Luft.  Wir  konnen  sie  aber  auch  auf  eine  Mischung  von  Luft  und 
Wasserdampf  anwenden,  solange  der  letztere  nicht  gesattigt  ist.  Luft 
gemischt  mit  gesiittigtem  Wasserdampf  liiBt  keine  derartige  einfache 
Darstellung  der  Gleichgewichtsbedingungen  mehr  zu,  weil  beim  Ab- 
steigen  einer  solchen  Mischung  der  Dampf  in  den  ungesattigten  Zustand 
iibergeht,  sornit  unsere  obige  Betrachtung  gilt,  beim  Aufsteigen  hm- 
gegen  Kondensation  eintritt,  worauf  die  Poissonsche  Gleichung  nichL 
anwendbar  ist.  Wir  kommen  hierauf  noch  zuriick. 


26.  EinfluB  der  vertikalen  Bewegung  auf  die  vertikaie 
Temperaturverteilung.  Schon  aus  den  Ausfiihrungen  des  vorigen 
Abschnittes  liiBt  sich  ersehen,  daB  die  vertikaie  Bewegung  die  vertikaie 
Temperaturverteilung  erheblich  beeinflussen  muB.  Da  der  Luftdruck 
stets  nach  oben  abnimmt,  so  wird  in  der  Atmosphare  jede  vertikaie  Be¬ 
wegung  eines  Luftteilchens  nach  aufwarts  mit  Abnahme,  nach  abwarts 


Konvektion 
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mit  Zunahme  des  Druckes  verbunden  sein,  es  FaU 

I  Massen  uTr  konstantem  Druek  bleiben.  Da  die  Bewegung  erne, 
Luftteilcbens  annabernd  adiabatisch  erfolgt,  so  muB  trockene  w.e  fe.1 .d.; 
Luft  bei  Aufwartsbewegung  Abkuhlung,  bei  Abwartsbea  eg  ^  E  g 

warinung  erleiden.  Jede  vertikale  Bewegung  wnkt  also  da  , 

Luft  n'iher  dem  Erdboden  warmer  ist  als  entfernter  von  ihm,  daB  d>e 
Temperatur  nach  aufwarts  abnimmt.  Vertikale  Bewegungen  sind  etwa, 
•ran*  gewobnliches;  wir  miissen.daher  erwarten,  erne  Abnabme  der  Tern 
peratur  nach  aufwarts  von  solcber  GroBe  zu  finden,  wie  s.e  dem  stabileu 
Gleicbgewichtszustand  entspricht,  also  erne  Abnabme,  die  in  troc  ener 
Luft  kteiner  ist  als  1°  pro  100  m.  Jede  groBere  Abnabme  wiirde  ja  bei 
der  geringsten  Luftverschiebung  in  vertikaler  Ricbtung  zu  einem  voll- 
standigen  Situationswechsel  der  Luftmassen  fiihren,  konnte  also  auf  die 
Dauer  niclit  bestelien. 

Da  die  Luftmassen  sicb  angenabert  adiabatisch,  also  mit  konstantem 
Warmeinhalt  bewegen,  so  sind  sie  Trager  der  Warme  und  transpor- 
tieren  z .  B.  die  an  der  Erdoberflacbe  dnrcb  Beriibrung  mit  der  warmen 


Unterlage  empfangene  Warme  beim  Aufsteigen  in  die  Hohe.  Man  nennt 
diesen  Vorgang  ,,Konvektiona  der  Warme.  Die  Warme,  welcbe  an  einem 
Orte  auftritt,  kann  also  auBer  durcb  Strablung  und  Leitung,  Vorgangen, 
von  denen  spater  die  Rede  ist  und  die  bei  rubender  Masse  vor  sicb  geben. 
aucb  durcb  Massenverscliiebung  (Konvektion)  ibren  Ort  wecbseln.  Dai1' 
die  Warme  wabrend  de^*  Bewegung  nicbt  anf  der  gleicben  remperatu>* 
bleibt,  iindert  nichts  daran;  die  Konstanz  der  potentiellen  Temperatur 
beim  adiabatischen  Transport  gibt  das  Bild  fur  die  Warmekonvek- 
tion  ab. 

Die  Temperaturveranderuug,  welche  eine  adiabatisch  in  der  Yerti- 
kalen  verschobene  Luftmasse  zeitlicb  durckmacht,  ist  nun  wobl  zu  unter- 
scheiden  von  der  vertikalen  Temperaturverteilung,  nachdem  die  ver- 
scbobene  Luftmasse  zur  Rube  gekommen  ist.  Die  letztere  wird  von  der 
ersteren  verursacbt.  Wir  bebandeln  bier  dementsprecbend  zuerst  die 
Ursacbe  und  dann  die  Wirkung. 

o 


a)  Temperaturanderung  bei  vertikaler  Bewegung.  Fur  die 
Temperaturanderung  einer  adiabatisch  in  der  Vertikalen  verscbobenen 

Luftmasse  fanden  wir  friiber  dT  =  —  y  ,  —  unter  der  Bedingung, 

daB  a  die  lineare  Temperaturabnabme  in  der  Saule  bedeutet.  Sie  ist  also 

von  der  Temperaturverteilung  in  der  Siiule  abhangig  und  betragt  nicbt 

einfaeh  1°  pro  100  m,  wie  man  gewobnlicli  annimmt.  Dies  riibrt  daber. 

daB  die  Temperaturanderung  dT  im  Grunde  bloB  von  der  Druckande- 

rung  ,lP  nacb  der  Poissonscben  Gleicbung  und  erst  mittelbar  durcb 

sie  von  der  Hohenanderung  dz  abbangt.  In  Lnftsiiulen  mit  konstanter 

°der  nach  oben  schwacb  abnebraender  Temperatur  andert  sicb  der  Druek 
Exner:  Dynamieche  Meteorologie 
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lemperatur  bei  vertikaler  Bewesrunop 

o  O 


mit  der  Hohe  langsamer  als  in  solchen  mit  stark  abnehmender  Tem¬ 
peratur.  Die  Hebung  des  Luftteilehens  um  eine  bestimmte  Hohe  brin<H 
daher  in  ersteren  eine  geringere  Abkfihlung  des  Teilchens  hervor  als  in 
letzteren;  die  AbkUhlung  ist  allgemein  Ton  der  TemperaturverteiW  in 
der  Atmospbiire  abbiingig.1)  ° 

^  ir  Wei  ben  bei  der  Voraussetzung  einer  linearen  Temperaturab- 
nabme.  Im  Falle,  dab  die  Atmospbiire  im  indifferenten  Gleichgewicht 

ist  (a  =  y), 'ist  nacb  der  Formel  auf  S.  47  T=  T  T^r.  Eine  anfang- 

iicbe  Verscbiedenheit  der  Temperatur  cles  Teilcliens  (T)  gegeniiber  der 

Umgebung  (T  )  bleibt  also  besteben,  wie  bocb  dasselbe  aucb  steigt  oder 
wie  tief  es  sinkt. 

Aucb  die  Temperaturiinderung  des  Teilcbens  bei  vertikaler  Verschie- 
bung  wird  bierdurcb  beeinfiuBt;  denn  es  ist  Sind  z .  B. 

cl  Z  T  0 

die  Ausgangstemperaturen  T0  und  T'0  um  5°  C  verscbieden,  so  ergeben 

d  T 

sicb  Abweicbungen  in  -  —  vom  Wert  der  „adiabatiscben“  Anderung  y 


dT 

im  Betrag  von  etwa  2°/0.  ^  ist  um  diesen  Betrag  groBer  als  y,  wenn 

das  Luftteilcben  warmer  ist,  also  steigt,  und  umgekehrt. 

Gewobnlicb  ist  in  der  Atmospbiire  die  Abnabme  der  Temperatur  a 
nacb  oben  etwa  die  Hiilfte  von  y,  also  1/2°  C  auf  100  m.  Wird  in  einer 
solcben  Luftsaule  ein  Teilcben  um  z.  B.  10  km  geboben,  so  kiiklt  es 
sicb  nicbt  um  100°  ab,  wie  man  gewobnlicb  annimmt,  sondern  um 
weniger.  In  diesem  Falle  gibt  namlicb  die  Recbnung  fur  die  Temperatur 

/  t'  \  2 

des  verscliobenen  Teilcbens  T  —  T0  IjrcJ  .  Es  sei  z.  B.  am  Boden  (z  —  0) 


t;  =  273°;  in  der  Hohe  zl  =  10  km  ist  T'  =  T'„  -  r-£-  =  223°.  Man 

findet  dann  T  =  T0  •  0,667.  Ist  die  Temperatur  des  verscbobenen  Teil¬ 
cbens  zu  Anfang  der  der  Umgebung  gleicb  gewesen  (710=  Tq),  so  wird 
T  =  182°.  Die  Abkublung  auf  10  km  Erbebung  betragt  also  nur  91  °.2) 
Nocb  groBer  werden  diese  Abweicbungen,  wenn  Luft  gezwungen 

wird,  in  einer  isothermen  Atmospbare  auf- oder  abzusteigen.  Die  Formel 

y 


von  oben  muB  umgeformt  werden.  Zunacbst  ist  T=  T0 £l 


ax' 

Y' 


Fur 


_  *y 

a  =  0  wird  daraus:  T  =  T0  e  J° 


verscbobenen  Teilcbens  wird  nun: 


Die  Temperaturiinderung  des  vertikal 

_ZJ_ 

=  —  y  \±e  J° ;  d.  b.  sie  wird  mit 
dz  *  -G) 


1)  Vgl.  A.  Sprung,  Met.  Zeitsch.  1888,  S.  460,  auck  Sckreiber,  Met.  Zeitsek. 

1894,  S.  464  und  R.  Emden,  Gaskugeln,  S.  460  (1907). 

2)  Vgl.  Dines  und  Hann,  Met.  Zeitsek.  1913,  S.  99. 


Aufstiegshohe  warmer  Luft 
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r=»«  ~  *«. 

adifbatische  y,  dann  aber  kleiner  werden  und  mit  zunehmendei  n  <=i 
nunc  von  der  Ausgangslage  stets  welter  abnebmen.  , 

Wir  schlieben  hieran  noch  eine  kurze  Betracbtung  uber  die  Hohen 
lao-e  in  welcher  ein  relativ  zur  Umgebung  warmes  oder  kaltes  Lutt- 
teilchen  nach  entsprecbendem  Aufstieg,  bzw.  Absinken  zur  Ruhe  kommt. 
Diese  Hohe  ist  durch  Temperaturgleicbheit  des  Teilcbens  mit  der  um¬ 
gebung  bestimmt,  also  durch  die  Gleichung  T=  T ,  wobei?  wie  auf 

(T'\u 

S.  47,  in  einer  Atmosphare  mit  linearer  Temperaturabnahme  T=  T0 
und  T  =  T'0  —  as  zu  setzen  ist.  Daraus  folgt  fur  die  Ruhelage: 


s 


Fur  a  =  y,  adiabatische  Temperaturabnahme,  gibt  es  natiirlich  keinen 
Ruhezustand,  er  existiert  nur  bei  stabiler  Temperaturschichtung,  wo 

a  <  y.  So  wird  z.  B.  fiir  a  =  ~  =  0,5°  pro  100  m:  s  =  ^1  —  ■ 

Bei  einer  Temperaturdifferenz  T0  —  Tq  —  10°  und  der  Ausgangstempe- 
ratur  Tq  =  2 73°  folgt  s  =  1930  m.  Die  Ruhe  tritt.  also  in  kleinerer 
Hohe  ein,  als  nach  der  gewohnlichen  Annahme  der  adiabatischen  Ab- 
kiihlung  zu  erwarten  ware  (2000  m).  Fiir  isotherme  Scbicbtung  (cc  =  0) 


zy 


bedienen  wir  uns  wieder  der  Gleichung  T  —  T0e  T°  und  setzen  T=  Tq- 


rp  r  rji 

dadurch  wird  die  Hohe,  in  welcher  Ruhe  eintritt,  s=  °— W  0  • 

7  l°g  C  b  Tq 

Unter  den  gleichen  Bedingungen  wie  friiher  wird  hier  s  =  983  m;  die 
Annahme  der  Abkiihlung  urn  1°  pro  100  m  hatte  1000  m  ergeben! 

Bei  vertikaler  Bewegung  gesattigt  feuchter  Luft  ist  zwischen 
adiabatischer  und  pseudoadiabatischer  Verschiebung  derselben  zu  unter- 
scheiden  (Abschnitt  9  und  10).  Bei  ersterer  wird  die  kondensierte 
Wassermenge  in  der  Luft  mitgefiilirt,  bei  letzterer  fallt  sie  als  Nieder- 
schlag  heraus.  Im  eraten  Fall  sind  die  Vorgange  bei  Bewegung  der  Luft 
nach  aufwarts  jenen  bei  Abwartsbewegung  gerade  entgegengesetzt;  auf 

816  6m,d  dl®  FormeIn  des  Regen-,  Schnee-  oder  Hagelatadiums  an- 
zuwenden.  Im  zweiten  Falle  folgt  diesen  Formeln  nur  die  Bewegung 

nach  aufwarts;  die  Abwartsbewegung  geschieht  sehr  angenahert  wie 
bei  trockener  Luft. 

Wir  begniigen  uns  hier  mit  einer  kurzen  Darstellung  der  Erschei- 
nung  und  verweisen  im  ubngen  auf  H anus  Lehrbucli  der  Meteoro- 

1)  F.  M.  Einer,  Annalen  d.  Hydrogr.  u.  marit.  Met.,  1914,  S  160 


4* 


52 


Vertikale  Bewegung 


logie.  Wie  frttlier  bei  trockener  Luft  hiingt  auch  jetzt  bei  feuchter  die 
adiabatische  Temperaturanderung  infolge  vertibaler  Verschiebung  von 
der  1 emperatur  verteilung  in  der  umgebenden  Atmospliare  ab.  Wir  ver- 
nacblassigen  liier  aber  diesen,  immerhin  geringen  EinfluB  und  nehmen 
an,  in  der  Atmospbare,  in  welcber  feuchte  Luft  aufsteigt  (der  Abstieg 
br aucbt  nach  obiger  Bemerkung  nicht  naber  bebandelt  zu  werden), 
berrsdie  die  gleicbe  Temperaturabnabme  mit  der  Hobe,  wie  sie  die 
feucbte  Luft  erfiibrt.  Wir  betracbten  zunacbst  den  Fab  des  Regensta- 
diums;  die  Gleicliung  fiir  adiabatiscbe  Zustandsanderung  feucbter  Luft 
bei  Temperaturen  liber  Null  lautete  (S.  14): 


cplg  T  —  AR lg^>  -f  0,623  ~  =  konst. 


e  ist  die  maximale  Dainpfspannung,  gegeben  als  Funktion  der  Tem- 
peratur  ( t  in  °C)  nacb  der  Form  el  yon  Magnus  (S.  9). 

Die  Druckabnabme  mit  der  Hobe  ist:  dp  =  —  ~j^r*  Stiinde  nun 

in  der  ersten  Gleicliung  nur  der  Druck  p  oder  nur  dessen  Logaritbmus, 
so  konnte  aus  ibr  und  der  zweiten  der  Druck  vollstandig  eliminiert 
werden  und  man  erbielte  eine  Beziebung  zwiscben  Temperatur  und 
Hobe  allein,  nacbdem  aucb  e  nur  Funktion  der  Temperatur  ist.  Sie 
wiirde  die  Temperaturverteilung  mit  der  Hobe  als  Integral  liefern. 

Tatsacblicb  kann  p  nicbt  vollstandig  eliminiert  werden;  wir  diffe- 
renzieren  die  erste  Gleichung  nacb  p,  T  und  e  upd  eliminieren  dp\  dar- 
aus  erbalten  wir  die  Temperaturabnabme  mit  der  Hobe  in  feucbter  auf- 


steigender  Luft  zu: 


dT 

dz 


qr  qr  de 
Cp  —  Y  +  ~e  d  T 


Hier  ist  das  Miscbungsverbaltnis  q  =  0,623  (S.  11)  eingefiibrt.  Es 

andert  sicb  infolge  des  Herausfallens  yon  Niedersclilag  aus  der  Luft. 

Fiir  q  =  0,  trockene  Luft,  gebt  ^  in  —  ^  liber  (vgl.  S.  46).  Ist 

n  0  so  iiberwiegt  von  den  q  entbaltenden  Gliedern  der  obigen  Formel 

°  dT 

das  letzte  Glied  im  Nenner  weitaus  die  iibrigen.  Infolgedessen  ist 


stets  kleiner  als  der  Wert  -  die  adiabatiscbe  Abkiiblung  bei  Aus- 

debnung  wird  durcb  die  frei  werdende  Kondensationswarme  verringert. 

Setzt  man  fiir  q  seinen  Wert  ein,  so  zeigt  sich,  daB  mit  zunebmen- 
der  Temperatur  T ,  wobei  die  maximale  Spannkraft  e  stark  vergroBert 

wird  kleiner,  mit  zunebmendem  Druck  p  aber  ~  groBer  wird.  Spielt 

sich  das  Aufsteigen  bei  Temperaturen  unter  Null  ab  so  tritt  zur  V er- 
dampfungswarme  r  noch  die  Schmelzwarme  1:  hmzu  |S.  15).  Zur  Onen- 


von  gesiittigt  feucbter  Lutt 


53 


••  •  7oMpn  fiir  —  rlipnpn  die  der  Haimschen  Tabelle 

tierung  mogen  emige  Z-anlen  iui  ^  cuenen,  uie 

in  dessen  Lelirbuch  eutnommen  sind. 


Temperaturabnalime  vou  gesattigt  feucbter  Luit  beim  Aui 

steigen  um  100  m. 

Luftdruck  Temperatur 

—  30°  — 20°— 10°  0°  10°  20° 

760  mm  Hg  0,93°  0,86°  0,76°  0,63°  0,54°  0,45° 

600  „  0,92°  0,83°  0,71°  0,58°  0,49°  0,40° 

400  „  0,89°  0,77°  0,63°  0,50°  0,42° 

200  „  0,84°  0,64°  0,49°  0,38° 


Zur  allgemeinen  Losung  der  Frage  nacb  der  Temperatur  aufsteigen- 
der  feucbter  Luftmassen  haben  Hertz1 2)  undNeukoff J)  die  Gleichungen 
fiir  die  adiabatiscben  Zustandsanderungen  grapbisck  in  einem  Koordi- 
natensystem  dargestellt,  dessen  Abszisse  der  Druck  p,  dessen  Ordinate 
die  Temperatur  T  war  (Adiabaten  feuchter  Luft,  vgl.  Abschnitt  9). 
Darin  konnte  unter  vereinfachenden  Voraussetzungen  auch  eine  Hohen- 
skala  aufgenommen  werden,  die  es  gestattet,  die  Temperatur  als  Funk- 
tion  der  Hohe  zu  verfolgen.  Wir  verweisen  diesbeziiglick  auf  die  zi- 
tierten  Arbeitsn  und  das  Hannsche  Lebrbucb. 


b)  Temperaturverteilung  nach  vollendeter  vertikaler  Be- 
wegung.  Nacbclem  die  Temperaturveranderung  ernes  vertikal  verscho- 
benen  Luftteilchens  berecbnet  wurde,  bleibt  nun  nocb 
die  Frage  zu  beantworten,  welcbe  Temperaturver-  a 
teilung  nach  vollendeter  vertikaler  Verlagerung  zur 
Beobachtung  gelangen  wird.  Hier  bandelt  es  sich  B 
also  um  jene  Temperaturen,  die  an  festen  Stationen 
in  \ erscbiedenen  Hdhen  der  Atmospkare  gefunden 
werden. 

Wir  wollen  diese  Frage  nur  fur  trockene  Luft  £ 
in  exakter  Weise  beantworten.3)  Es  werde  ange- 
no m men,  daB  eine  diinne  Luftschichte  von  der  Hohe 
dz  und  der  Diclite  q  sich  bei  konstantem  Querschnitt  in  vertikaler  Rich- 

l ,  .  naC1h  abwdrts>  Yerlagere,  so  daB  die  gleiche  Masse  nun  die 
Hohe  dz  emnehme  und  die  Dichte  Q'  babe  (Fig.  7).  Die  Masse,  die  ur- 

sprunglich  in  der  Hohe  A  lag,  ist  nach  C,  die  Masse  aus  der  Hohe  B 
nach  I)  gesunken. 


1)  Met.  Zeitsch.  1884,  S.  421. 

2  Abhandl.  d.  preufi.  Met,  Inst.,  Bd.  I  Nr.  6  1900 

3  Max  Margules,  Met.  Zeitsch.  1906,  S.  241. 
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Vertikale  Temperaturverteilung 


Sei^i,  T  Druck  und  Temperatur  der  anfangs  mB,p  +  d£  8a, T +  ^$8 

Druck  und  Temperatur  der  anfangs  in  A  liegenden  Luft;  seien  ferner 
p',T'  Druck  und  Temperatur  der  Luft  in  D,  die  aus  B  gekommen  ist, 

p'  +  und  T'  A  dz'  aber  die  Werte  jener  Luft  in  C ,  die  aus 

A  stammt.  Bei  adiabatiscber  Bewegung  muB  sein  (vgl.  Abschnitt  8): 

An  2  T'  r~  —  A  R 


r_ 

Y 


-© 


AR 

P 


und 


O  rpr 

r+ST>t’ 

T+  dS  <S« 

dz 


'  I  dp'  *  ' 

p  +  a7»* 

i  dP  * 

P+ai" 


'p 


Die  letzte  Gleicbung  laBt  sick  aucb  sclireiben: 


dT 


AR 

'v  C, 


rpf  ,  CJ  -L  *  T(P  \  PT,  .  A  J2  1  d  P 

T+T7  Sz=T\p)  l1  +  !7F^ 

t  a* 

dp  _  „  ap' 


+ 


l  - 


i  ap 
cp  _p  a* 


d^ 


r ,  o  =  —  o'  a,  so  wird  mit  Riicksicbt  auf 

oz  ■  ■  5  dz 

die  erste  Grleichung  oben  und  die  Bedingung  der  Konstanz  der  Massen 


Setzt  man  bier  —  —  gg 


ldz=Q_ 

W'  Q 


dr 

d  z 


=  P[  (d  T  _L  Ag) 
p  \dz  ~r  cp  J 


Ag  i 


°p. 


)• 


a 


dT' 


Die  letzte  Gleichung  gibt  den  vertikalen  Temperaturgradienten  ^  , 

welcher  in  einer  diinnen  Luftschicht  entsteht,  die  adiabatisch  vom  Druck  p 
auf  den  Druck  p'  gebracht  wird  und  in  welcher  urspriinglich  der  Tempe- 

raturgradient  herrschte.  Wir  erhalten  hier  also  den  Effekt  der  ver¬ 
tikalen  Bewegung  auf  die  Temperaturverteilung  m  vertikaler  Richtung. 

Der  spatere  Gradient  ^  ist  vom  anfanglichen  ^  verschieden,  so- 
bald  p  ^  p  ist.  Eine  Ausnahme  bildet  nur  der  FaU,  daB  in  der  Luftmasse 

zu  Anfang  adiabatischer  Gradient  geherrseht  hat  (  j-  =  —  —  —  V)i 

dann  bleibt  derselbe  auch  spater  in  alien  Lagen  erhalten.  Ist,  wie  ge- 
dT  -n  -.j  dl  —A  (v  —  a)—v.  Wie  man 

wohnlich,  -  <  y’Z-  R  =  ~  p  . 

sieht  kann  bei  Abwartsbewegung  (p'  >  p)  nun  zu  null,  ja  sogar 

lit’iv  werden.  Setzt  man  z.  B.  a  =  0,5»  pro  100  m,  r  -  1«  P»  100  «, 

a  dT’  0  t  =  2  Wird  also  z.  B.  eine  Luftschichte,  m  wel- 
so  wird  dz  =  U  inr  ^ 

- 4s7att  der  partiellen  Differenzialzeichen  kann  man  hier  die  tot.alen  ver- 

-wenden. 


infolge  vertikaler  Bewegung 
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cher  der  Temperaturgradient  «  =  0,5°  berrscht,  aus  der  Hohe ^von  etwa 
5500  m  aufs  Meeresniveau  herabgedriickt,  so  ist  die  holge,  daB  m  l  i 
nunmehr  Isothermie  hei-rscht.  War  die  Luftmasse  ursprOnghch  m  etwa 

9000  m  Holie  ft-  =  3^,  so  wird,  wenn  sie  bis  zum  Meeresniveau  ge- 

sunken  ist,  sogar  Temperaturin version  in  lhr  herrsclien,  indem 

dT' 
dz 


=  -f  0,5°  pro  100  m  wird. 


Hierbei  ist  zu  bedenken,  da6  die  Rechnung  nur  gilt,  wenn  die 
Anordnung  der  Scbickten  trotz  der  vertikalen  Bewegung  erhalten 

bleibt. 

Eine  Bewegung  vertikal  nach  aufwarts  wird,  wenn  a<Cy,  den  Tem- 


jp 

peraturgradienten  immer  mekr  deni  adiabatiscken  nahern.  F  iir  =0 

gekt  er  in  diesen  fiber.  Wir  durfen  also  bei  anfangs  stabiler  Sckicktung 
erwarten,  daB  aufsteigende  Bewegung  den  Temperaturgradienten  ver- 
o-roBert,  absteigende  aber  ibn  verkleinert  oder  sogar  umkebrt.  Eine 
anfangs  isotherme  Scbicbte  ( a  —  0)  wird  bei  Abwartsbewegung  stets 
in  eine  Inversion  iibergeben  (ausgenommen  den  Fall,  sie  bleibe  dabei 
unter  konstantem  Druck),  bei  Aufwartsbewegung  wird  aus  der  Isotbermie 
allmablicb  der  normal  gericbtete  Temperaturgradient,  der  bis  zum 
Werte  y  anwacbsen  kann. 

Die  wirklicben  Verbaltnisse  bei  aufsteigender  Luftbewegung  konnen 
wobl,  wenn  Kondensation  des  Wasserdampfs  eintritt,  von  den  hier  fur 
trockene  Luft  berecbn«ten  abweicben,  dock  liefern  die  Beobachtungen 
in  Gebieten  mit  aufsteigenden  Luftstromen  tatsacblicb  recbt  groBe  Tem¬ 
peraturgradienten  in  einiger  Hoke.  Umgekehrt  findet  man  in  Gebieten 
mit  vorwiegend  absteigender  Bewegung  in  den  unteren  Scbickten  der 
Atmospbare  sebr  baufig  nur  ganz  kleine  Temperaturgradienten,  oft 
aucb  Isotbermien  oder  Inversionen  der  Temperatur,  worauf  wir  sjiiiter 
noch  zuriickkommen.1) 

27.  Warmeleitungsgleichgewicht.  Die  Luft  iibertragt  vermoge 
der  Molekularbewegungen  Warme  in  der  Ricbtung  von  der  boberen  zur 
niedrigeren  Temperatur,  wobei  die  Luftmasse  als  gauzes  in  Rube  bleibt 
Die  bei  der  Einheit  des  Temperaturgefalles  durch  die  Querscknittsein- 
heit  tretende  Warmemenge,  die  Warmeleitfahigkeit,  ist  Bering  Sie 
hangt  bei  Gasen  yon  der  Diclite  (dem  Druck)  nicht  ab,  ist  also  in  alien 
olien  die  gleicbe.  In  Hanns  Lebrbucb  wird  fur  sie  (3.  Aufl.  S.  10) 
<  er  W  ert  k  =  0  000053  (im  cm-g-sec-System)  angegeben ;  die  Luft  ist 
em  schleckter  Warmeletter.  Da  aber  aueh  die  Dichte  der  Luft  <regen- 
uber  der  von  festen  Rorpern  klein  ist,  so  kann  die  geringe  durch  Lei- 

o  ,  - \  ,Dle  Oereclin ung  der  TemperaturverteiluDg  ist  hier  nur  fiir  ui 
Sch.chten  durchgcfuhrt;  fur  seiche  eadlicher  Dicke  f”r  I  uftsS 
heben  oder  senken.  stub*  ’  ltsa 


unendlich  dfinne 
luftsaulen,  die  sich 
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^  armeleitungsgleichgewiclit 


tung  transportierte  Warme  doch  erkebliche  TemperaturTeranderungen 
bewirken,  d.  h.  das  TemperahirleitvermSgen  der  Luft  m  =  A  ist  Ter_ 

haltnismaBig  groB,  nahe  dem  Boden  etwa  0,173,  aknlich  dem  Werte 
des  Eisens  (0183  nach  II aim),  in  groBeren  Hohen,  wo  die  Dichte 
aeiner  ist,  bedeutend  groBer.  In  einer  Hoke  Ton  11  km  z.  B.  wo  die 
10  nur  “ehr  V,  der  Dichte  im  Meeresniveau  betragt,  ist  m  =  0  692 
„um  V  ergleich  diene  der  betreffende  Wert  fur  Kupfer,  1  077  (nach 
}  la  nn).  ; 

Die  Warm elei tung  wirkt  stets  im  Sinne  eines  Ausgleiches  der  Tem- 
peraturen,  ist  also  bestrebt,  in  vertikaler  Ricbtung  Isothermie  herzu- 
stellen.  L.  Boltzmann  hat  bewiesen  (Vorlesungen  liber  kinetiscbe  Gas- 
f  heone),  dab  dies  aucb  dann  geschieht;  wenn  die  Schwerkraft  auf  die 
Massen  wirkt.  A.  Schmidt1)  hatte  namlich  die  Ansicht  geaufiert,  daB 
sich  durch  die  Wirkung  der  Schwerkraft  ein  Temperaturgefalle  nach 
aufwarts  einstellen  miisse,  da  jedes  Molekiil  beim  Aufsteigen  potentielle 
Energie  gewinne  und  daher  an  Temperatur  (lebendiger  Kraft)  verliere. 
Der  Irrtum  in  dieser  SchluBweise  riihrt  von  der  Betrachtung  eines  Mole- 
kiiles  als  eines  einzelnen  Ivorpers  her;  durch  die  fortwahrenden  Zusam- 


menstoBe  der  Molekiile  untereinander  wird  ein  stetiger  Austauscli  der 
Jebendigen  Krafte  be  wirkt,  der  die  Anwendung  des  Prinzips  von  der 
Erhaltung  der  Energie  auf  ein  einzelnes  Teilchen  verbietet.2) 

In  ahnlicher  Weise  ist  auch  seinerzeit  die  Temperaturabnahme  auf- 
steigender  Luftmassen  (nicht  einzelner  Molekiile)  aus  der  Hebearbeit 
bei  Konstanz  der  Energie  erklart  worden.  W.  v.  Bezold3)  hat  gezeigt, 
daB  dies  ebenso  verfehlt  ist  wie  die  oben  erwiihnte  Ansicht,  weil  die 
aufsteigende  Luftmasse  nie  losgelost  von  der  umgebenden  Luft  be- 


trachtet  werden  darf,  da  sie  stets  durch  diese  gehoben  oder  gesenkt  wird. 
Denn  sie  kann  nur  einen  Auftrieb  erleiden,  wenn  sie  leichter  als  die 
umg-ebende  Luft  ist:  im  leeren  Raum  wiirde  sie  stets  fallen,  und  nur  auf 
diesen  Yorgang  ware  jene  Betrachtung  anwendbar.  Auch  die  Glieder 
einer  in  sich  geschlossenen  Kette,  die  in  vertikaler  Ebene  in  sieh  selbst 
beweo”t  wird,  wie  bei  einem  Paternosterwerk,  werden  nicht  bei  Aufwarts- 
bewegung  kalter,  bei  Abwartsbewegung  warmer  (Bezold). 

Man  muB  also  eine  Luftmasse  stets  in  Verb  indung  mit  der  Luft 
denken,  in  welche  sie  eingebettet  ist,  und  darf  sie  nie  als  einen  freien 
Korper  behandeln,  der  fur  sich  allein  besteht,  wie  wir  dies  bei  festen 
Massen  zu  tun  gewohnt  sind. 

Die  Warmeleitung  strebt  somit  einem  Zustand  konstantei  rempe- 
ratur  in  vertikaler  Richtung  zu,  der  erfahrungsgemaB  nur  m  der  Stra¬ 
tosphere,  nicht  aber  in  der  Troposphare  erreicht  ist.  In  dieser  besteht 


1)  Beitriige  zur  Geophysik,  IV,  1,  (1899). 

2)  Vgl.  Emden  a.  a.  0. 

3)  Met.  Zeitschr.  1898,  S.  441. 


Warmeleitung  Boden-Luft 


audauernd  Wkrmeleitung  von  der  Erdoberflache^acb^e.  Da  diese 
^  Tropo^e  d-  ^ 

WSrmeleituni  nach  aufwarts  fortpflanzt,  so  ergibt  sicb,  daB  die 
Amplitude  in  1  m  Hohe  nur  mehr  ein  Viertel  ibres  Wertes  von  un ten 
ausmacht  in  10  m  scbon  2  Millionen  mal  kleiner  ist  als  am  Boden. 
In  der  Hohe  von  11  km,  wo  das  Temperaturleitungsvermogen  etwa 
4  mal  groBer  ist  als  am  Boden,  wird  die  taglicbe  Amplitude  in  1  m 
Entfernuno-  von  einera  angenommenen  Ausgangspunkte  aut  /2,  in  10 m 
auf  1/1400  dieses  Wertes  verkleinert.1)  Fiir  die  Temperaturverteilung 
auf  groBere  Entfernung  spielt  demnach  die  Warmeleitung  gar  keme 


nuue. 

Hingegen  ist  die  Warmeleitung  zwischen  Erdboden  und  unterster 
Luftschichte  von  groBer  meteorologiscber  Bedeutung;  diese  W  arme- 
leitung  geht  zweifellos  viel  rascber  vor  sicb  als  die  inneibalb  dei  Luft, 
weil  an  der  Grenzflache  Erde-Luf't  Temperaturspriinge  bestehen.  Die  am 
Boden  durch  Beriihrung  rascb  erwarmte  Luft  bleibt  nicbt  liegen,  son- 
dern  steigt  nun  auf  und  transportiert  die  Warme  durch  Konvektion  in 
hohere  Lagen.  Hierdurck  wird  unten  Platz  fiir  neue,  noch  nicht  er- 
warmte  Schichten,  so  daB  die  Temperaturspriinge  am  Boden  stets  wie- 
der  erneuert  werden.  Auf  diese  Weise  verbreitet  sich  die  Erwarmung 
der  Luft  rascb  vom  B(}den  Each  aufwarts. 

Bei  der  Abkiihlung  der  Luft  durch  relativ  kalten  Boden  ist  nicht 
das  gleiche  der  Fall,  da  ein  negativer  Temperatursprung  Boden-Luft 
wohl  die  unterste  Schichte  abkiihlt,  sie  aber  dadurch  nur  um  so  stabiler 
in  ihrer  Lage  macbt,  so  daB  die  erkaltete  Luft  nun  keiner  wiirmeren 
weicht,  sondern  liegen  bleibt.  Die  Abkiihlung  pflanzt  sich  demnach 
von  der  Erdoberflache  nach  aufwarts  nicht  durch  Konvektion  und  da- 
rum  viel  langsamer  fort  als  die  Erwarmung.  Liber  die  naheren  Vor- 
gange  bei  der  Warmeleitung  Boden-Luft  ist  man  noch  sehr  wenig  unter- 
richtet  (vgl.  Han  ns  Lehrbucli  3.  Aufl.  S.  63). 

28.  Strahlungsgleichgewicht.  Die  Luft  empfangt  aus  der  naheren 
und  ferneren  Umgebung  Licht-  und  Warmestrahlen  und  halt  sie.  ihrem 
Absorptionsvermdgen  entsprechend,  zum  Teil  fest,  wobei  sich  die  ab- 
sorbierte  Energie  der  Strahlung  in  Warme  umsetzt.  Gleichzeitig  sendet 
sie  Strahlen  aus,  gibt  Energie  ab,  wodurch  Abkiihlung  entsteht.  Die 
Strahlungsvorgange  sind  daher  fiir  die  Temperaturverhiiltnisse  der 
Atmosphare  von  Bedeutung,  und  neuere  Untersuchungen  von  Hum- 


cT  V>  I)^7Differenzial^leichung  der  Warmeleitung  in  vertikaler  Ricbtung  lautet: 
tt  =m  bei  Beniitzung  der  obigen  Werte  von  m  ist  z  in  cm  auszudrucken. 
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Strahlungsgesetze 


plirey  s '),  Gold2)  und  Emden8)  haben  gezeigt,  daB  die  Temperatur  der 
otratospbare  wesentlich  von  diesen  Vorgangen  beberrscht  wird. 

W  ir  betrachten  die  Strahlungsverhiiltnisse  im  engen  AnschluB  an 
die  Arbeit  von  Emden  unter  der  Voraussetzung,  daB  die  Temperaturen 
\  on  Luft  und  Erde  sich  in  der  Zeit  nicht  andern,  also  stationar  sind. 
In  diesem  Falle  muB  durch  jeden  Querschnitt  der  Atmosphare  von  oben 
nacb  unten  soviel  Strahlungsenergie  gehen,  als  in  entgegengesetzter 
Richtung  dm cb  ibn  hindurchtritt.  I)iesen  Zustand  bezeicbnen  wir  als 
Strahlungsgleichg  ewicht. 

Die  bonne  scbickt  bekanntlicb  Strablen  sebr  verscbiedener  Wellen- 
lange  aus,  von  welchen  die  sicbtbaren  Strablen  die  groBte  Intensitat 
liaben;  dies  ruhrt  von  der  boben  Temperatur  der  Sonne  ber.  Die  Erde 
und  aucb  die  Atmosphare  senden  wegen  ibrer  niedngeren  Temperaturen 
dunkle  "W  armestrablen  aus.  Die  Quantitat  der  ausgesandten  Strablung 
wird  durcb  das  Stefanscbe  Gesetz  angegeben.  Nach  ilim  strablt  ein 
Quadratzentimeter  einer  vollstandig  scbwarzen  Flache  pro  Minute  die 
Menge  o  •  T4  Gramm-Kalorien  aus,  wo  T  die  absolute  Temperatur, 
(5  =  7,6  •  10“ 11  aber  eine  Konstante  ist. 

Absorbiert  ein  Korper  einen  Teil  der  auf  ihn  fallenden  Strablung 
einer  ganz  bestimmten  Wellenlange,  z.  B.  das  a-facbe,  wo  a  kleiner  als  1 
(ein  „scbwarzer“  Korper  absorbiert  die  ganze  Strablung,  die  ibn  trifft, 
fur  ihn  ist  a  =  1),  so  strablt  er  von  der  gleicben  Strahlenart  nicbt  so 
viel  wie  ein  schwarzer  Korper  aus,  sondern  nur  das  a-facbe  davon 
(Kirchboffs  Gesetz).  Strenge  genommen  bat  da.ber  ein  Korper  wie  Erde 
oder  Luft  fiir  jede  Strahlenart  ein  anderes  Ausstrablungsvermogen,  ent- 
sprechend  dem  „Absorptionsvermogen^  a.  Wir  wollen  hier  (nacb E  m den) 
eine  Vereinfachung  macben  und  voraussetzen,  daB  die  Strablen,  die  bei 
der  Atmosphare  in  Betracbt  kommen,  wesentlich  in  2  Arten  zerf alien, 
in  die  kurzwelligen  sicbtbaren  Sonnenstrahlen  und  die  langwelligen 
dunklen  Strahlen,  die  von  der  Erde  oder  Luft  ausgesandt  werden.  Fur 
erstere  neb  men  wir  einen  Absorptionskoeffizienten  in  Luft  a,  fiir  letztere 
einen  solcben  b  an,  und  denken  uns  demnach  statt  unendlich  abgestuf- 
ter  Ubergiinge  die  Strablen  auf  diese  beiden  Wellenarten  reduziert. 

Die  Sonne  sendet  Strablen  aus,  welcbe  nacb  dem  Quadrat  der  Ent- 
fernung  scbwacber  werden  und  in  der  Nahe  der  Eide  die  Eneigie  /0 
haben  °  Man  beziebt  70  auf  den  Quadratzentimeter,  mifit  die  Energie 
in  Gramm-Kalorien,  welcbe  pro  Minute  zugestrablt  werden,  und  be- 
zeichnet  I0  als  Solarkonstante,  obwobl  durcb  neuere  Beobachtungen 
erwiesen  ist,  daB  J0  kleineren  Schwankungen  unterliegt.  Abbot  und 


1)  Astrophys.  Journal,  Yol.  XXIX,  1909;  Bull. Mt.  Weath.  Obs.,  Vol.  H,  1,  1009, 

aucb  Met.  Zeitschr.  1909,  S.  172.  7  iqi1 

2)  Proc.  Roy.  Soo.  London,  Serie  A,  Vol.  82,  1909,  anch  Met.  Zeitschr.  1911, 

S’  ^-Sit,  Ber.  d.  bayr.  Akad.  Wiss.  1913,  anch  Met.  Zeitschr.  1918,  S.  452. 
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Fowle1)  fanden  /„=  1,93,  also  rund  2  g.-Kal.  Pro  Min.  und 
ist  die  Energie  der  Strahlung  auBerhalb  der  Erdatmosphare.  Die  g 
/  faflt  fortwahrend  anf  die  Fliicheneinheit  eines  grollteD  Quersclim  .  s 
der  Erde;  es  ist  also  die  gesamte  der  Erde  zukommende  Warme  m  der 
Minute  Ji2xl0  ( Ii  Erdradius).  Auf  die  Einheit  der  Erdoberflache  kumnit 

daher  im  Mittel  aus  Tag  und  Nackt  die  Menge  I =  ~  =  0,5  g.-Kal.  pro 

Bei  Abwesenkeit  der  Atmospliare  wiirde  diese  ganze  Sonnenstrablung 
auf  die  Erdoberflache  auftreffen.  Es  wiirde  hiervon  die  Menge  al  ab¬ 
sorbiert  und  im  Gleichgewicht  die  gleiche  Energie  von  der  Erdober- 
flacbe  in  dunkler  Strahlung  abgegeben  werden;  diese  Ausstrablung  be- 
triige  /><>T4;  a  und  b  waren  dabei  die  Absorptionskoeffizienten  der  Erd¬ 
oberflache  fiir  die  sichtbare  und  dunkle  Strahlung.  Man  hatte  somit: 
aI=^baT^.  Ware  die  Erde  ein  „grauera  Korper,  d.  h.  wiirde  sie  alle 
Strahlen  im  selben  Verhaltnis  absorbieren,  so  ware  a  =  b  und  folglich 
1=6 T*.  Daraus  ergabe  sich  T  =  285°  abs.  oder  12°C.  Dieser  Wert 
stimmt  mit  der  Oberflachentemperatur  der  Erde  sehr  nahe  iiberein; 
letztere  ist  nach  Hantis  Lehrbuch  (3.  Aufl.  S.  143)  im  Mittel  14°C.  Die 
gleiche  Temperatur  hatte  die  Erde  als  schwarzer  Korper,  wo  a  =  b  =  1 . 

Ziehen  wir  die  Erdatmosphare  samt  ihren  Wolken  mit  in  Rech- 
nung,  so  haben  wir  nach  Abbot  undFowle2)  anzunehmen,  dafl  37°/0  der 
auflPallenden  Strahlung  in  den  Weltraum  reflektiert  werden  (0,37  ist  also 
die  „Albedo“  der  Erde).  Es  wird  somit  a  =  0,63.  Wahrscheinlich  ist 
b,  das  Absorptionsvermogen  der  Erde  samt  Atmosphare  fiir  dunkle 
Strahlen,  groBer  als  a,  und  zwar  nahezu  b  =  1  (schwarz  fiir  diese  Strahlen- 
arten).  Dann  hatten  wir  0,63 1  =(?T4  als  Bedingung  des  Gleichgewichts 
und  es  ware  T  =  254°  abs.  =  —  19°C.  Diese  Temperatur  ist  wesent- 
lich  niedriger  als  die  Oberflachentemperatur  der  Erde. 

Bei  diesen  Schatzungen  wurde  von  der  Lufthiille  der  Erde  abge- 
sehen;  betrachten  wir  nuumehr  auch  sie  neben  der  Erdoberflache  als 
absorbierende  und  strahlende  Masse,  so  haben  wir  in  erster  Linie  den 
\N  asserdampt  zu  beriicksichtigen.  Denn  erfahrungsgemaB  ist  es  dieser 
Bestandteil  der  atmosphiiriseken  Luft,  welcher  am  meisten  absorbiert 
und  ausstrahlt.  Die  Absorption  des  Wasserdampfes  ist  fiir  Strahlen 
verschiedener  Wellenlange  verschieden,  „selektiva;  am  groBten  im  ultra- 
roten  Teil  des  Spektrums,  gering  im  sichtbaren  Teil.  Infolgedessen  wird 
^<>n  der  Sonnenstrahlung  weniger  absorbiert  als  von  der  dunkeln  Strah- 
lung  Abbot  und  Fowle  (a.  a.  0.)  sekiitzen  die  Absorption  der  Sonnen- 
strahlung  durch  die  ganze  Atmospliare  zu  0,1,  der  dunkeln  Warme- 
strahhing  zu  0,9.  90  Prozent  der  Sonnenstrablung  passieren  also  die 
Atmosphare  und  gelangen  zur  Erdoberflache,  hingegen  gelangen  nur 

2?  V?!'  fe‘-  ?rei.tS'hr:t19,08’  S-  6«.  19H  S.  114  uud  1913,  S.  257. 

'  S1-  z-  E.  Met.  Zeitschr.  1909,  S.  127. 
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klUnoSo  leichgewickt 


10  Frozen t  der  Erdstrahlung  durch  dieselbe  in  den  Weltraum  ein  Vnr 
gang,  nack  welckem  die  \V  irkung  der  Lufthiille  auf  die  Warmeverhalt- 

glichen'w u-fe  ““  ^  ^  GlaS<iaC'ieS  einem  Trei^«se  ver- 

In  der  Atmosphare  strahlt  nun  jede  einzelne  horizontal  Schichte 

U  f  6  w“rm  ™^,en  aUS’  w5hrend  sie  zu?lei^  Sonnenstrahlung  und 
dunkle  Warmes  ralilung  absorbiert.  Im  Strahlungsgleichgewicht  und 

bei  konstanter  Warme  der  Erde  miissen  die  vertikal  kerabkommenden 

Strahlungsmengen  A  den  Mengen  B  gleich  sein,  welche  vertikal  nack 
aui  warts  gehen. 

M  ie  friiker  ist  mit  Riicksickt  auf  das  Reflexionsvermogen  der  Erde 
die  Sonnenstrahlung  It  =  0,63  I  =  0,315  g  Kal.  pro  Minute  und  cm2 
zu  setzen. 

Es  sei  Ay  die  ab warts  gehende  Sonnenstrahlung, 

^2  v  v  »  Atmospharenstrahlung, 

By  „  auf  warts  „  Erdstrahlung, 

Q  v  v  »  Atmospharenstrahlung; 

dann  ist:  A  =  Ay  -f-  A2 ,  B  =  Bx  -f-  B2.  Im  Strahlungsgleichgewicht  soli 

A  =  B  sein. 


Wir  nehmen  an,  jede  unendlich  diinne  Atmospharenschichte  absor- 
biere  Strahlung  proportional  der  in  ihr  vorhandenen  Wasserdampfmenge 
dm,  und  zwar  an  Sonnenstrahlung  adm ,  an  dunkler  Strahlung  bdm. 
Die  Flaclieneinheit  der  Atmospharenschichte  sendet  dann  pro  Minute 
die  dunkle  Strahlung  bdmtiT*  nach  oben  wie  nacli  unten  aus.  Ziihlen 
wir  die  Dampfmenge  yon  der  Grenze  der  Atmosphare  (m  =  0)  bis  zur 
Erdoberfliiche  herab  (m  =  1),  dann  ist  m  eine  abwarts  wachsende  Ver- 
haltniszahl. 

Beim  Durchganor  der  Strahlen  durch  die  Schichte  dm  andert  sich 

o  o 

A  um  dA,  B  um  dB ;  dabei  ist  die  Absorption  negativ,  die  Emission 
positiv  zu  ziihlen,  und  wir  erhalten: 

dA  =  —  Ayddm  —  A2bdm  +  baTAdm 
—  dB  =  —  Bybdm  —  B2bdm  +  baT^dm 


somit:  dA  -f-  dB  =  ( —  Axa  —  A2b  Bxb  -j-  B2b)  dm. 

Da  A  =  B,  ist  auch  dA  =  dB.  Die  Schwiichung  der  Sonnenstrahlung 
ist  nun  der  eintreffenden  Strahlung  und  der  Wasserdampfmenge  pro¬ 
portional,  also  d Ay  =  -  Ay  adm,  iihnlich  deni  Gesetz  von  Bouguer; 
folglich  wird  Ay  =  Iye~am,  wo  lx  die  oben  angegebene  effektive  mittlere 
Sonnenstrahlung  (0,315)  ist.  Aus  obiger  Gleichung  wird  weiter,  da 
auch  A,  +  A2=Bi  +  B,  ist,  2 dA  =  -  a) dm.  Die  Integration 

uibt  scl 1 1 lefilieli  da  fur  m  =  0  die  Atmospharenstrahlung  naeh  abwarts 

O  ' 

A2  null  ist: 

A  =  #  [a  +  b  -  (b  -  a)  =  B. 

2  a  L 


Temperaturverteilung 
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Aus  einer  der  zwei  obigen  Gleichungen  liiBt  sich  nun  die  Temperatur 
der  Atmospharenschickte  dm  finden*  es  ist  namlich: 


Nach  Abbot  und  Fowle  soil  die  Schwacliung  der  Sonnenstrahlung 
fiir  m  =  1  durchschnittlich  0,1,  die  der  dunklen  Strahlung  0,9  betragen. 
Es  ist  somit  e~a  =  0,9  und  e~b=  0,1  die  von  m  =  1  durchgelassene  Strah- 
luug.  Daraus  ergeben  sich  die  beiden  wichtigen  Konstanten  a  =  0,10o, 
b  =  2,30.  Da  am^ 0,105,  kann  man  e~am=  1  —  am  setzen;  dann  wird: 


6Ti  = 


h 

2 


1  -f  mb  +  °u  (1  —  am)  • 


Fiir  m  =  0  wird  T0  =  216°  abs.  =  —  57° C;  dies  ist  die  Strahlungs- 
temperatur  an  der  Grenze  der  Atmosphare.  Fur  m  =  1  wird  =  288° 
abs.  =  15°  C,  die  Strahlungstemperatur  an  der  Erdoberflache.  Diese  Werte 
stimmen  recht  gut  mit  den  Beobachtungen  in  mittleren  Breiten  der 
Erde  iiberein;  die  mittlere  Temperatur  der  Erdoberflache  ist  etwa  14°  C, 
als  Mitteltemperatur  der  Grenze  der  Stratosphare  nimmt  man  fiirEuropa 
rund  —  55°  C  an. 

Um  die  Strahlungstemperatur  fiir  zwischenliegende  Schichten  der 
Atmosphare  zu  finden,  driicken  wir  die  Wasserdampfmenge  m  als  Funk- 
tion  der  Hoke  h  uber  dem  Meeresniveau  aus.  Hierzu  kann  die  empirische 
Formel  von  Hann  fur  die  Abnahme  der  Dampfspannung  mit  der  Hoke 

h  h 


e  =  e0-lO  6000 

dienen.  Man  findet 

m  =  10 

6000 ;  fur  h  =  o o  ist  m  =  0,  fur 

h  =  0  ist  m  = 

1. 

Wir  berechnen  die  Temperatur  t(°  C) 

fiir  verschiedene  Werte  des  m 

und  suchen  fa 

r  letztere  die  Holien  h.  Es 

ergibt  sich: 

m  =  0,0 

t  =  -  57°  C  h 

=  co  m 

^  in  0  C  pro  100  m 

0,0215 

—  55 

10000 

0,00 

o,i 

-46 

6000 

0,23 

0,2 

-37 

4190 

0,45 

0,3 

-28 

3140 

0,76 

0,4 

-  20 

2390 

1,07 

0,5 

-  13 

1810 

1,21 

0,6 

—  7 

1330 

1,25 

0,8 

4-  5 

580 

1,47 

1,0 

+  15 

0 

1,90 
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Die  Stratosphiire  ein  Strahlungseffekt 


km 


In  der  Tabelle  ist  zum 
ScliluB  der  Temperaturgra- 
dient  fiir  100  m  angegeben. 
Die  berechnete  Temperatur- 
yerteilung  ist  in  Fig.  8  (untertf) 
dargestelit.  Zum  Yergleiche 
ist  daneben  die  Temperatur  t' 
eingetragen,  die  als  angena- 
hertes,  sehr  vereinfacbtes  Be- 
obachtungsresultat  gelten 
kann:  dabei  ist  als  Ausgangs- 
temperatur  an  der  Erdober- 
flache  5°C  und  als  Temperatur 
der  Stratospbare  —  55°,  als 
untere  Grenze  derselben  aber 
die  Hohe  von  10  km  ange- 
nommen  worden.  Die  Tempe¬ 
ratur  nelime  nacb  oben  linear 
ab ;  der  Gradient  betragt  dann 


pro  100  m.  Aus  der 


Figur 

geben  die  Unterschiede  der 


Temperatur 
Fig.  8. 

beobacbteten  Temperatur  ( t ')  und  der  berecbneten  Strahlungstempe- 
ratur  (£)  bervor.  Die  letztere  ist  zwiscben  1  und  10  km  stets  niedriger 
als  die  wirkliche,  und  zwar  zwiscben  2  und  6  km  Seehohe  um  sebr  be- 
tracbtlicbes  (etwa  15°  C). 

Die  Berecbnung  der  Temperatur  des  Strahlungsgleicligewicbtes  bat 
gezeigt,  da6  iiber  etwa  10  km  Hobe  die  Atmospbare  durcb  Strablung 
allein  fast  isotherm  sein  mub.  Die  Ballonbeobachtungen  liaben  tatsiicblich 
diese  Isotbermie  ergeben;  somit  ist  die  Temperatur  der  Stratospbare 
als  Strahlungseffekt  aufzufassen.  Die  Berecbnung  bat  ferner  fur  tiefere 
Scbicbten  ein  Temperaturgefalle  ergeben,  das,  wie  aus  obiger  Tabelle 
ersichtlich  ist,  nahe  dem  Boden  fast  2°  pro  100  m  betragt,  nacb  auf- 
warts  langsam  abnimmt  und  erst  in  etwa  3  km  Hohe  den  Wert  des 
adiabatiscben  Gefalles  von  1°  auf  100m  erreicht.  Die  Strablung  allein 
erzeugt  folglich  eine  statiscb  instabile  Temperaturverteilung, 
die  Scbicbten  der  unteren  Kilometer  sind  im  labilen  Gleicligewicbt. 
Sie  werden  bei  geringster  vertikaler  Verscbiebung  ibre  Lage  wecbseln, 
die  oberen  zu  kalten  Massen  miissen  sinken,  die  unteren  zu  warmen 

steicren 

Es  bandelt  sich  bier  um  einen  Gegensatz  zwiscben  statischem  und 
Strahlungsgleichgewicht,  der  in  den  Witterungsvorgangen  eine  grofie 
Roll©  spleien  mag.  Durcb  die  Strablung  werden  in  der  Troposphare 
Luftmassen  in  einer  Weise  abgekublt,  daB  sie,  zu  Boden  gesunken,  auc 


Strahlun gstemp eratur  und  Dampfgehalt 


63 


hlCT  noch  als  ka.t  ^ 2 S Lbe £ £££ £ 

Strahlungsgleicbgewicht  m3  km  o  <  -  ’  j  tr  ka]t  (mit 

zum  Erdboden  um  30°  erwarmen,  kommen  sie  dock  ^ 

+  3°C)  u n ten  an,  verglicben  mit  der  Temperate  yon  lo  C, 

Die  Produktion  derartiger  Strahlungskalte  in  der  Hohe  einiger  Kilo¬ 
meter  kann,  wie  E  m  d  en  betont,  mehrere  liisher  ratselbafte  E^chemung 
erklaren,  wie  z.  B.  die  Kalte  bei  HagelfaUen  und  die  nacbtl.c  en  Ge- 
witter  uber  den  Meeren.  Welche  weiteren  sebr  wicbtigen  Folgen  die 
Umlagerung  von  Schichten  ungleicher  Temperatur  liat,  wird  im  .  a- 
pitel  besprochen  werden. 

Die  Menge  des  Wasserdampfes  in  der  Atmosphare  ist  unter  vei- 
schiedenen  Breiten  und  Klimaten  der  Erde  verschieden,  wie  auch  die 
mittlere  tiigliche  Sonnenstrahlung  Iv  Aus  diesem  Grunde  kann  der 
obigen  Ableitung  nur  eine  durcbschnittliche  Bedeutung  zukommen.  Yv  ii 
wissen  heutzutage  noch  zu  wenig,  uni  die  Emdenscke  Theoi  ie  des  Stian- 
lungsgleickgewichtes  auf  verschiedene  Gegenden  der  Erde  anzuwenden 
und  etwa  zu  versuchen,  die  Temperatur  und  Hohe  der  Stratosphere 
in  ihrer  geograpliischen  Yerteilung  auszurechnen.  Emden  ist  der  An- 
sicht,  dal  infolge  der  horizontalen  Verschiebungen  der  Luft  die  Ein- 
steilung  der  Temperatur  nicht  genau  nach  den  Verhaltnissen  eines  Ortes 
erfolgt,  sondern  eher  nach  einem  ge wissen  Durchschnitt  fiir  die  ganze 
Erde. 

Hingegen  laBt  siclf  aus  der  Bedingung  des  Strablungsgleichgewichtes 
immerhin  schlieBen,  daB  eine  VergroBerung  der  Dampfmenge  in  der 
ganzen  vertikalen  Luftsaule  eine  Erniedrigung  der  Temperatur  in  der 
Hohe,  eine  Erhohung  derselben  am  Boden  zur  Folge  haben  muB,  was 
auch  durch  Beobachtungen  in  verschiedenen  Breiten  bestatigt  wird.  Da 
namlich  e~b  die  von  der  ganzen  Luftsaule  durchgelassene  dunkle  Strah- 
lung  ist,  somit  1  —  e~b  die  absorbierte  Menge,  und  da  bei  groBerem 
Dampfgehalt  die  letztere  Zahl  groBer  sein  muB,  so  folgt  zunachst,  daB 
in  Gegenden  mit  groBerem  Dampfgehalt  auch  die  Konstante  b  groBer 
ist.  Man  findet  nun,  wenn  man  a  konstant  laBt,  b  aber  variabel  maclit: 


Fur  die  Grenze  der  Atmosphare  (m  =  0)  ist  also:  (5d  11  =  —  7>  . 

y  db  2  6* 

Der  Quotient  ist  negativ,  die  Temperatur  der  Atmospharengrenze  muB 

uber  dem  Aquator  niedriger  sein  wie  am  Pol,  falls  nicht  die  An- 

derung  der  Sonnenstrahlung,  die  wir  bier  fur  die  ganze  Erde  zu  1 

angenommen  haben,  etwa  diesen  Effekt  aufhebt.  Mit  der  Yeranderung 

er  Temperatur  an  der  Grenze  der  Atmosphare  ist  naturlich  auch 

erne  Yeranderung  derselben  in  der  Stratosphare  im  gleichen  Sinne 
verbunden.  ° 
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Strahlungstemperatur  eines  Bernes 


Am  Boden  (m  —  1)  ist  hino-eo'en*  _ -1- 

a  °  db  ~  2 


1  - 


(1  —  a)  a 


ou  a  L  ’!•  Der 

ert  ist  positiv,  die  Temperatur  am  Boden  ist  hoher,  je  groBer  der 
Wasserdampfgehalt.  Diese  Theorie  liefert  also  mindestens  qualitative 
U  beremstimmung  mit  den  Beobachtungen.1) 

Wir  behandeln  liier  nocli  kurz  die  Frage,  ob  die  Strahlungstempe¬ 
ratur  ernes  Berges  oder  Plateaus  sich  von  der  der  Atmosphare  in  gleicher 
Hohe  untersckeidet.  Die  ganze  Wasserdampfmenge  zwiscben  Meeres- 
niveau  und  Grenze  der  Atmosphare  war  m  =  1.  Die  durch  sie  durch- 
gelassene  Sonnenstrahlung  war  e~  a  l  =  0,9,  die  durchgelassene  dunkle 
Strahlung  e~  b- 1  =  0,1.  Erhebt  sich  in  einer  Gegend  die  Erdoberflache 
bis  zur  Hohe  h  iiber  das  Meeresnivean,  so  ist  fur  diesen  Ort  m  <  1. 
Die  durch  diese  geringeren  Dampfmassen  durchgelassenen  Strahlungen 
wollen  wir  e~a’  und  e~y  nennen.  Hier  ist  a'  =  am,  b'  =  bm  und  folc- 

h  h  6 

lich  a'=  a  •  10  G0(>0,b'=b-10  6000  zu  setzen.  a'  undft'sinddie  Konstanten, 
welche  als  Absorptionskoeffizienten  nun  in  die  Formel  fiir  die  Tempe¬ 
ratur  ( b.  61)  einzusetzen  sind,  wenn  wir  die  Temperatur  T'  fiber  dem 
Berge  finden  wollen.  Das  Verhaltnis  a'/b'  ist  das  gleiche  wie  friiker  a/b. 
In  jener  Formel  ist  nun  wieder  die  Erdoberflache  (Berghohe)  durch 
m  =  1  gekennzeichnet.  Man  erhiilt  die  Temperatur  auf  dem  Berge  T[  aus 
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Dies  ist  aber  genau  dieselbe  Gleichung,  die  wir  aus  der  fruheren 
(S.  61)  fur  die  freie  Atmosphare  in  der  Hohe  h  erhalten  hatten,  fur 


welche  m  =  e  1000  zu  setzen  gewesen  ware.  Die  Strahlungstemperatur 


1)  Em  den  hat  (a.  a.  0.)  in  seiner  Arbeit,  der  wir  sonst  gefolgt  sind,  statt  der 
Masse  des  Wasserdampfes  die  Masse  der  Luft  eingefiihrt,  welcher  der  Wasser- 
dampf  beigemischt  ist.  Er  ist  der  Meinimg,  daB  in  groBer  Hohe  die  Temperatur 
wieder  zunehmen  diirfte  (bis  —  19  °C),  da  das  Verhaltnis  a/b  dort  nicht  konstant 
bleiben,  sondern  sich  allmahlich  der  eins  nahern  soli.  Dieser  SchluB  liegt  nahe, 
sobald  neben  dem  Wasserdarapf  noch  andere  Bestandteile  der  Atmosphare  einen 
wesentlichen  EinfluB  auf  die  Absorption  besitzen.  Bei  E  m  d  e  n  ist  in  1 1  km  m  =  % ; 
bei  diesem  Wert  ist  es  denkbar,  daB  fiber  der  Hohe  von  11  km  die  Masse 
von  ein  Viertel  der  Atmosphare  andere  Absorptionsverhaltnisse  sichtbarer  und 
dunkler  Strahlen  besitze  als  die  fibrigen  s/4  der  Masse,  und  dadurch  die  Tempe¬ 
ratur  in  den  grofiten  Hohen  urn  etwa  30°  zunehme.  Wir  haben  hier  mit  der  Masse 
des  Wasserdampfes  gerechnet,  die  in  10  km  nur  mehr  0,0215  betragt.  NunmuBten 
wir  fiir  diese  zwei  Hundertstel  der  Gesamtsumme  andere  Absorptionsverhalt¬ 
nisse  annehmen  als  fur  die  Masse  darunter.  Wir  lassen  daher  die  Frage  dahm- 
o-estellt,  umsomehr,  als  bis  in  groBe  Hohen,  weit  fiber  10  km  hinaus,  die  Tem- 
peratur  des  Strahlungsgleichgewichts  so  auffallend  gut  mit  der  wirkhch  be- 
obachteten  fibereinstimmt.  Vgl.  auch  K.  Sch warzschild,  Met.  Zeitsch.  1913 
S.  454,  wo  allgemeinere  Annahmen  fiber  die  Absorptionskoeffizienten  gemacht 

werden. 
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Temperatur  auf  Bergen 

des  Berges  ist  also  mit  der  Strahlungstemperatur  der  freien  Atmosphare 
in  gleicher  Kobe  identisch;  die  Temperaturkurve  (big.  8)  wird  dure  1 
das  Hinaufrucken  des  Erdbodens  nicbt  beeinfluBt. 

Trotzdem  iibt  der  Berg  seinen  EinfluB  auf  die  Temperatur  aus.  Denn 
wahrend  in  den  unteren  Scbicbten  der  Luftsaule  durcb  die  niediigeu 
Strablungstemperaturen  Umlagerungen  der  kalten  und  warmen  Massen 
entstehen  miissen,  sind  am  Berge,  iiber  dem  durcb  Strahlung  die  gleiche 
Kiilte  erzeugt  wird,  solche  Umlagerungen  nur  bescbrankt  moglicb.  Pla¬ 
teaus  oder  Kontinentalsockel  verhindern  die  kalte  Luft,  die  auf  i  linen 
lagert,  am  AbflieBen  nach  der  Niederung,  so  daB  bier  ein  AnlaB  fur  die 
Ausbildung  borizontaler  Temperaturunterscbiede  zwiscben  Gebirge  und 
freier  Atmospbiire  gegeben  ist.  Bei  steilen  Gipfeln  ist  der  vertikale  Aus- 
tauscb  eber  moglicb. 

Wir  kommen  auf  die  Bedeutung  der  Erdoberflacbe  als  Hemmnis 
vertikaler  Luftbewegungen  aucli  spater  nocb  zuriick. 


l-xner:  Ilynamische  Meteorologie 


Funftes  Kapitel. 

Kinematik. 

29.  Stromlinien  und  Stromrohren;  stationarer  ZnstancL 

Jede  Luftbewegung  folgt  der  Kontinuitatsgleichung  (ygl.  S.  33),  welche 
eine  fur  alle  gasformigen  Korper  giiltige  Beziehung  zwischen  der  Ge- 
schwindigkeits-  und  Dichteverteilung  ausspricht.  Wir  konnen  mit  ihrer 
Hilfe  gewisse  Vorstellungen  von  der  Art  der  Bewegungen  in  der  Atmo- 
sphare  gewinnen,  aucb  wenn  von  den  Kraften,  welche  sie  verursachen, 
nichts  bekannt  ist.1) 

Im  stationaren  Zustand  ist  die  Dichte  q  der  Luft  an  jedem  Orte 
konstant,  d.  b.  unabhangig  von  der  Zeit.  Es  wird  daher  dann  nach  der 

Uleichung  von  S.  34:  ^  ^  =  0. 

°  dx  dy  dz 

u,  v  seien  die  horizontalen,  tv  die  vertikale  Komponente  der  Ge- 
schwindiofkeit;  ist  letztere  null,  so  handelt  es  sick  um  korizontale  Be- 

0  7  / 


3(q  u ) 


-0.  Es  ist  also  die  in 


wegung;  ist  auch  noch  v  —  0,  so  wird  ^ 

der  Zeiteinheit  durcli  den  Querscknitt  1  transportierte  Menge  Luft  fur 
alle  Punkte  einer  zur  z-Achse  parallelen  Geraden  unveranderlich.  Jedem 
Massenteilchen  folgt  in  seiner  Bewegung  ein  anderes,  das  an  einem  Orte 
die  gleicke  Dickte  und  Geschwindigkeit  kat,  wie  das  erste  dortselbst 
besaB.  Das  zweite  bewegt  sick  also  genau  kinter  dem  ersten  her;  jenem 
folgt  ein  drittes  usw.  Alle  aufeinander  folgenden  Teilchen  bilden  eine 
Kette;  ikre  Verbindungslinie  keiBt  „Stromlinie“,  sie  liegt  liberal!  parallel 
zur  Ricktung  der  Bewegung. 

In  dem  einfacken  Falle  von  oben,  wo«  =  w  =  0,  ist  die  Stromlmie 
eine  Gerade.  Sobald  v^O,  konnen  die  Stromlinien  gekriimmt  sein.  Denken 
wir  uns  senkreckt  zu  iknen  einen  Querschnitt  gefiikrt  und  aus  ikm  eine 
i'-escklossene  Flacke  genommen,  so  bilden  die  jene  Flache  begrenzenden 
Stromlinien  zusammen  eine  „Stromrohre“  von  der  Eigensckaft,  daB  im 
stationaren  Zustand  durck  jeden  Querscknitt  q  derselben  die  gleicke 
Masse  in  der  Zeiteinheit  hindurchflieBt:  es  ist  also  qgV=  konst.,  wenn 

l^BLirknes  hat  diesem  Gebiete  der  Meteorologie  den  zweiten  Band  seines 
neuen  Werkes  (a.  a.  0.)  gewidmet.  Wir  berucksichtigen  bier  eimge '  rtUg  A* 
hpiten  fassen  uns  viel  kiirzer  und  verweisen  im  ubngen  auf  jenes  Vuch,  m  wei 
chem”  namentlich  der  graphischen  Daretellung  der  Luftbeweguagen  em  bre.ter 

Kaum  zugewiesen  ist. 
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V  die  totale  Geschwindigkeit.  Wo  die  Mhre  weiter,  da  ist  “‘weder 
die  Geschwindigkeit  oder  die  Dichte  (oder  beide)  klemer.  Dies  ist  de, 
Sinn  der  Gleichung  auf  S.  66  (vgl.  Abschmtt  31). 

Der  Massentransport  durch  zwei  benachbarte  Stromrohren  . 
allgemeinen  verschieden;  er  kann  auch  diskontinuierlich  verteilt  sem, 
es  konnen  sprunghafte  Ubergange  der  Geschwindigkeiten  vorkommen, 
wie  man  dies  z.  B.  haufig  in  windigem  Wetter  beim  Umbiegen  um  erne 

Hausecke  empfindet.  ,. 

Ein  System  von  Stromlinien  stellt  uns  somit  durch  llire  Lage  die 

Richtung,  durch  ihre  Zabl  oder  Dichte  die  Geschwindigkeit  der  kliissig 
keitsbewegung  fur  jeden  Ort  dar.  Dabei  inuB  das  System  gewisse  all- 
gemeine,  aus  der  Kontinuitat  folgende  Bedingungen  erfiillen,  namentlich 
an  den  Grenzen  der  Fliissigkeit  und  beim  Zusammenlaufen  oder  Diver- 
gieren  der  Stromlinien  im  Innern  derselben. 

Zunlichst  konnen  Stromrohren  des  konstanten  Massentransportes 
wegen  nicht  am  Erdboden  endigen,  sondern  miissen  in  der  Atmosphare 
geschlossen  verlaufen;  man  spricht  deingemaB  von  „Zirkulationen“  oder, 
wie  Emden,  von  ^ykehEO)  Aus  diesem  Grunde  miissen  die  Strom¬ 
linien  sich  weiter  der  Oberflachengestaltung  der  Erde,  den  Gebirgen, 
Talern  usw.  anschlieBen;  es  sei  denn,  daB  nahe  der  Erdoberflache  iiber- 
haupt  keine  Stromlinien  bestehen,  also  Luftruhe  herrscht.  Uber  die 
Form  derselben  bei  gegebener  Oberflachengestaltung  ist  noch  sehr  wenig 
bekannt.  Bjerknes  hat  (a.  a.  0.)  jene  Tatsache  verwendet,  um  auf  die 
vertikale  Bewegung  2u  schlieBen,  welche  durch  die  Oberflachengestal¬ 
tung  der  Erde  bei  bestimmten  Luftstromungen  erzwungen  wird •  vor 
ihm  wurden  schon  von  anderen  Autoren  ahnliche  Fragen  behandelt,  auf 
die  wir  noch  zuriickkommen.  Insbesondere  die  Niederschlagsbildung  an 
Gebirgen  ist  hier  von  Wichtigkeit. 

Die  Feststellung  der  Stromungsverhaltnisse  der  Luft  ist  nicht  leicht; 
si(‘  \erlangt  die  Beobacktung  von  Richtung  und  Starke  der  Luftbewe- 
gungen  an  moglichst  nahe  von  einander  gelegenen  Orten.  Da  an  der 
Erdoberflache  vertikale  Bewegung  fehlt  (mit  der  Einschrankung  soloher 
parallel  zur  Erdoberflache),  so  ist  eigentlich  nur  der  Verlauf  der  Stn 
linien  in  der  horizontal  Ebene  naher  bekannt.  Fur  die  sehr  wichti 
vertikalen  Stromlinien  in  hoheren  Schichten  liegen  bis  jetzt 

v° ] 3  A^U^en  ^a^on  °der  an  Wolken  gewonnen  sind. 

(Vgl.  Abschnitt  30.) 

J  r  d'®  ho"zontalen  stromlinien  an  der  Erdoberflache  aus  den  beob- 

Moib!dn  T  2,1  hat  I.  W.  Sandstrom2)  eine  sinnreiche 

Methods  angegeben :  Die  Orte  gleicher  Windrichtung  werden  dnrcb  Linien. 

Und  lan^  nach- 

in  Behr  ausgedehnten.  'C  60  der  Atmosphare  geschlossen  sind,  oder 

-l  Annalen  der  Hydrogr  und  mar.  Meteor.;  1909,  S.  242. 


’om- 

gen 


nur  wemge 


5* 


^  Konstruktion  der  Stromlinien 

Isogonen  des  Windes,  miteinander  verbunden.  Solche  Linien  zeichnet 
man  am  einfacksten,  indem  man  die  beobachteten  Ricktuno-en  durcli 
Zablen,  z.B.die  KompaBstricke  (0— 64)  o der  diebei  den  Wetterdepescken 
verwendeten  Doppelstricke  (0-32)  benennt.  Infolge  der  Kontinuitat  der 
Bewegungen  findet  ein  stetiger  Ubergang  der  Windricbtungen  in  einer 
Stromlinie  statt.  Zwei  Isogonen  kSnnen  sicb  zwar  sckneiden,  dock 
mu8  dann  daselbst  die  Gesckwindigkeit  null  sein.  Indem  man  auf  jeder 
Isogone  kleine  Stricke  nebeneinander  in  der  Ricktung  anbringt,  welcke 
die  Isogone  angibt,  kann  man  durck  Verbindung  dieser  Stricke  von 


g 


hat,  welche  der  eben  ge- 
scknittenen  Isogone  ent- 
sprickt.  Sie  ist  eine  Strom¬ 
linie.  Fig.  9  gibt  ein  Bei- 
spiel  der  Konstruktion 
solcker  Stromlinien  aus 
Isogonen. 

In  der  Gegend  von  A, 
woNordwind  angenommen 
wurde,  treten  die  Strom¬ 
linien  auseinander.  Damit 
dies  bei  stationarer  Luftbe- 
wegung  moglick  sei,  muB 
aus  der  vertikalen  Ricktung 
Luftersatz  kerbeigesckafft 
werden,  also,  wenn  es  sick  um  Stromlinien  an  der  Erdoberflacke  kandelt, 
von  oben.  Umgekekrt  ergeben  die  Isogonen  in  der  Gegend  von  B  Siid- 
wind  mit  Konvergenz;  die  zusammenstrdmenden  Luftmassen  entweicken 
offenbar  nack  oben.  Auf  diese  Weise  kann  uns  die  Beobacktung  kori- 
zontaler  Winde  nack  Konstruktion  der  Stromlinien  jene  Gebiete  finden 
lassen,  in  welcken  Luft  aufsteigt  oder  kerabsinkt,  was  fur  das  Verstand- 
nis  der  Witterungsersckeinungen  von  groBer  Wicktigkeit  ist.  (Vgl.  auck 
Abscknitt  31.)  Nackdem  die  Winde  nake  dem  Boden  aber  meist  durck 
lokale  Verkaltnisse  reckt  gestort  sind,  ist  die  Bestimmung  der  Diver- 
genzen  und  Konvergenzen,  die  fiir  die  vertikalen  Strome  so  wichtig 
waren,  bisker  im  praktiscken  Wetterdienst  nock  wenig  verwendet  worden. 
Yon  den  oben  genannten  Yertikalbewegungen,  welcke  durck  die  Ge- 
staltung  der  Erdoberflacke  zustande  kommen,  sind  diese  kier  streng  zu 
untersckeiden.  Sie  konnen  iiber  einer  voRkommen  ebenen  Erdober¬ 
flacke  entsteken.  .  ^ 

Die  kier  besprockenen  Stromlinien  sind  eine  Abbildung  des  Be  we- 

gungszustandes  der  Luft  in  einem  bestimmten  Augenblick.  Von  ibnen 
ist  eine  andere  Form  von  Bewegungslinien  zu  unterscheiden,  die  soge- 
nannten  „Trajektorien“.  Sie  stellen  die  Babn  ernes  Luftteilchens  in  der 
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Zeit  dar,  sind  also  uicht  an  die  flussigen  Eigenschaften  der  Luft  ge- 
bunden,  sondern  konnen  in  gleicher  Weise  auch  zur  Darstellung  u 
Bewegung  eines  festen  Korpers  verwendet  werden. 

Von  ihnen  habenShaw  und  Lempfert* 1)  Gebranch  gemacbt  urn  die 
Bewegung  der  Luft  zu  studieren.  Die  Konstruktion  dieser  Trajektorien 
erfordert  Windmessungen  in  kurzen  Zeitintervallen  an  moglichst  nahe 
beieinander  gelegenen  Orten.  Man  versucht,  nnt  lhrer  Hilfe  erne  Lult- 
masse  auf  ihrer  Bahn  zwischen  verschiedenen  Stationen  hindurch  zu 
verfolcren  und  gibt  an  zahlreiehen  Punkten  der  Linien  die  Zeiten  an, 
zu  welchen  die  Luftmasse  dort  gewesen  ist. 

Auch  bei  diesen  Trajektorien  kommen  Divergenzen  und  Konver- 
genzen  vor,  welche  unter  Umstanden  auf-  und  absteigende  Bewegung 
an  der  Erdoberflache  bedeuten.  Sie  unterscheiden  sich  yon  den  friikeren 
Stromungslinien  z.B.dadurch,  daB  sie  sich  selbst  schneiden,  also  Schlingen 
bilden  konnen.  Solche  Eigentiimlichkeiten  treten  nach  Shaw  nicht  selten 
auf,  wenn  eine  Luftmasse  sich  nahe  einem  Gebiete  tiefen  Druckes  be- 
wegt.  Wir  kommen  spater  hierauf  zuriick. 


30.  Stromlinien  in  der  Vertikalebene.  Was  den  Verlauf  der 
Stromlinien  in  der  Vertikalebene  anlangt,  so  ist  der  einfachste  Fall  beim 
Uberwehen  einer  Bergkette  und  eines  Tales  gegeben,  deren  Streichrich- 
tung  senkrecht  zum  Winde  steht.  Diesen  Fall  hat  zuerst  Pockels2) 
unter  der  Voraussetzung  von  wirbelfreier  Bewegung  theoretisch  behandelt. 
Kiirzlich  hat  v.  Ficker3)  gelegentlich  von  Ballonfahrten  iiber  die  Alpen 
bei  Luftstromungen  aus  Siiden  Beobachtungen  gemaclit,  welche  den  Ver¬ 
lauf  der  Stromlinien  in  diesem 
einfachsten  Falle  erkennen 
lassen.  Danach  schmiegen  sich 
dieselben  dem  wellenartigen 
Bodenprofil  zu  unterst  ziem- 
lich  nahe  an,  wenn  auch  die 
bodenniichste  Schicht  der  Luft 
im  Tale  in  Ruhe  bleiben  kann.  Fig-  10. 

In  groBerer  Hohe  flachen  sich  die  Wellen  mehr  und  mehr  ab,  doch  ist 
mi tu liter  noch  in  1000  m  Hohe  iiber  dem  Gebirgskamm  ein  EinfluB 
desselben  zu  bemerken.  Fig.  10  gibt  nach  Ficker  eine  schematische 
Darstellung  der  Stromungslinien  bei  Siidwind  iiber  dem  Inntal,  den 
nordlichen  Kalkalpen  und  der  bayrischen  Ebene. 

Ist  ein  Luftballon,  von  welchem  aus  solche  Beobachtungen  am  ehesten 
gemacbt  werden  konnen,  im  aerostatischen  Gleichgewicht,  also  frei  von 

u  -  oder  Abtneb,  so  folgt  er  den  Stromlinien.  Die  Beobachtung  des 


1)  Met.  Zeitschr.  1907,  S.  520. 

2)  Met.  Zeitschr.  1901,  S.  300. 

3)  Sitz.  Ber.  d.  Wien.  Akad.  d.  Wise.,  Bd.  121  Abt.  II  a 


1912. 
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Stromung  tiber  Gebirge 


Luftdiucks  auf  einer  solchen  Fahrt  kann  dann  vertikale  Verlaeeruncren 
der  Stromlmien  anzeigen.  Ficker1)  filhrt  eine  Fahrt  von  A.  Warner 
an,  bet  welcher  die  Stromlinie,  welcke  der  BaUon  folgte,  sich  nicht 

weniger  als  sechsmal  rasch  hinterein- 
ander  in  Taler  senkte  und  bei  jedem 
Kamme  wiederhob.  Die  Barographen- 
kurve(Fig.  11)  hatte  deutliche  Wellen- 
form. 

Neben  diesen  einfachen  Stromlinien, 
die  sich  an  eine  wellenformige  Boden- 
kurve  anschmiegen,  gibt  es  auch  viel 
kompliziertere  Strombilder.  Zunachst 
kann  die  normale  Senkung  der  Strom¬ 
linien  tiber  den  Talern  ganz  oder  fast  ganz  fehlen,  vermutlich  nur  solange, 
bis  die  Stromung  stationar  geworden  ist.  Das  Hinabgreifen  derselben 
in  die  Taler  beansprucht  nach  Fickers  Beobachtungen  tiber  den  Fohn 
stets  eine  gewisse  Zeit.  Des  weiteren  kommen  bei  weniger  einfachen 
Bodenkonfigurationen  nicht  selten  Wirbel  um  horizontale  Achsen  vor, 
die  sich  vorwiegend  in  Lee,  vielleicht  mitunter  auch  in  Luv  vom  Gebirge 

bilden.  Die  ersteren  sind  als  Elfekt 
einer  Saugwirkung  der  oben  vom 
Kamm  abstromenden  Luft  auf  die 
darunterliegende  aufzufassen,  die 
letzteren  als  S'cauwirkung  der  an  den 
Kamm  anprallenden  Winde.  Die 
Saugwirbel  scheinen  nach  Ficker2)  eine  grofiere  Rolle  zu  spielen  als 
die  Stauwirbel.  Ein  solcher  Saugwirbel  im  Windschatten  eines  Tal- 
hanges  wurde  von  Ficker  auf  einer  Ballonfahrt  in  den  Alpen  be- 
obachtet;  die  Bahn  des  Ballons,  seine  Trajektorie,  ist  in  Fig.  12  abge- 
bildet;  sie  ftihrte  zweimal  in  einem  vertikalen  Kreise  lierum. 

Ein  Stauwirbel  auf  der  Luvseite  eines  Kammes  mtiBte  den  gleichen 
Rotationssinn  baben,  wie  der  Saugwirbel  in  Lee,  so  namlich,  daB  die 
Luft  in  der  Hohe  in  der  allgemeinen  Bewegungsrichtung  stromt,  am 
Berghang  aber  entgegen.  M.  Davis3)  glaubt  einmal  auch  den  umge- 
kehrten  Stauwirbel,  einen  „Helmwinda,  beobachtet  zu  haben;  hier  soil 
kalte  Luft  tiber  einen  Kamm  geflossen  sein  und  sich  hierbei  nach  rtick- 

warts  tibersttirzt  haben.  ...  .. 

Wir  besitzen  bisher  so  wenige  Beobachtungen  tiber  die  btromungs- 

linien  der  Luft  in  einer  Vertikalebene,  daB  wir  bei  diesen  einzelnen 
Fallen  langer  verweilt  sind.  Im  letzten  derselben  konnte  die  Bewegung 
der  Luft  nicht  direkt  beobachtet  werden;  Davis  schloB  auf  sie  nur  aus 

1)  Met.  Zeitsckr.  1913,  S.  609. 

2)  Met.  Zeitschr.  1913,  S.  243. 

3)  Met.  Zeitschr.  1899,  S.  124. 
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*»  Vorliandensein  irt 

z  a&r*—- *  -sisss 

.rebildet  auf  der  Luvseite  emer  Gebirgskette  und  ^ruber 
T eeseite  wo  sie  mitunter  durch  den  aufsteigenden  fetron.  des  ban 
wirbels  ’unterstiitzt  werden  mag  Solche  aufste.gende 
unter  criinstigen  Umstanden  auch  Wolkenfahnen  an  Bergspitzen  d 
gich  durch  ?robe  Iiuhe  im  argsten  Sturm  auszeichnen;  dock  ist  dm 
Ruhe  nur  scheinbar,  denn  die  Wolke  bildet  sick  ununterbrocben  neu  mi 
aufsteigenden  und  verdampft  wieder  im  absteigenden  Ast  der  Stromlmi^ 
31?  Bestimmung  zeitlicher  Druckanderung  und  vertikalei 
Bewegung  aus  der  Kontinuitatsgleichung.  Bei  mcbt  statio- 
niirem  Zustand  bietet  die  Kontinuitatsgleicbung  ein  Mittel,  die  zeitliche 
Veranderung  derDicbte  aus  der  Verteilung  von  Dicbte  und  Gescbwmdig 
keit  im  Raum  zu  berecbnen.  Man  konnte  daber  daran  denken,  diese 
(Beicbung  zur  Yoraussage  der  kommenden  Zustande  zu  verwenden. 
Margules1)  bat  gezeigt,  dab  dies  praktiscb  nicbt  leicbt,  moglicli  ist,  da 
man  dazu  die  raumlicbe  Verteilung  der  meteorologiscben  Elemente  Yiel 
genauer  kennen  miiBte,  als  sie  die  Beobachtungen  liefern.  Die  Konti¬ 
nuitatsgleicbung  lautete  (S.  34): 

oq  .  d(ptt)  ,  d(Qv)  i  8(qw)  _  ri 
dt^  dx  ^  dy  ^  dz 

Wir  multiplizieren  die  Gleicbung  mit  gds  und  integrieren  uber 

•  A 

eine  Luftsaule  von  der  Hoke  li\  dabei  ist  p0 — p^—J  Qgdz  =  p  das 
Gewicht  der  Luftmasse  in  dieser  Saule.  Die  Integration  liefert: 


ap 

dt 


+ 


9  f  d('sx  'dz  +  9  f~'d~y~dz  +  9^hwh  ~  Qowo)  = 


Die  Vertikalgescbwindigkeit  w0  am  Erdboden  ist  null.  Wir  fiibren 
folgende  Mittel werte  der  borizontalen  Gescbwindigkeitskomponenten  u 


und  v  fiir  die  Luftsaule  h  ein:  u  =»  0 


pgQudz 


jgQvdz 


fgqdz 


fggdz 


Dann  wird  ^  +  -ff  +  =  0. 

Erstrecken  wir  das  Integral  bis  zur  Hoke  h  =  oo,  wo  ph  =  Qh  =  0, 

so  wird  aucb:  -f-  —  4-  ==  Q 

ot  ox  dy 

Die  Surame  der  beiden  letzten  Glieder  links  bedeutet,  wenn  c  die 
totale  horizontal  Windgeschwindigkeit  im  Mittel  der  Saule,  also 


1)  Boltzmann -Festschrift  1904. 


Bedeutung  fur  zeitliche  Anderungen 


It^Stromrohri6  t*  Grfe  ™  <&«*»  Querschnitt 

*1"  ""I  «  «•  B„i„  dl 

«*  *),  ~  SL 


d(Po  n)  ,  d(Po  b)  =  J_  d(p0cSri) 
dx  dy  8  n  ds 


Man  eibalt  folglicli  fiir  die  zeitliche  Druckanderung  am  Boden: 

dPo  _ 1_  d(p0cSri) 

dt  8n  ds 

Aus  dem  Stromungsbild  der  mittleren  Geschwindigkeit  c  und  der 
Druckverteilung  am  Boden  konnte  folglicb  die  zeitliche  Veranderuno- 
von  p0  entnommen  und  somit  aus  einer  vorhandenen  Zustandsverteilung 
die  kommende  erschlossen  werden;  streng  genommen  allerdings  nur 
jene,  welcbe  sich  nach  einem  unendlich  kleinen  Zeitintervall  dt  einstellt. 
Bei  gleichformiger  Veranderung  durch  langere  Zeit  konnte  immerbin 
in  der  Praxis  die  Voraussage  auch  auf  ein  endlicbes  Zeitintervall  aus- 
gedebnt  werden. 

Margules  fragt  nacb  der  Genauigkeit,  mit  der  die  Druck-  und 
Gescbwindigkeitsverteilung  zu  jenem  Zweck  gegeben  sein  rnuBte: 

a)  es  sei  und  dn  langs  einer  Stromlinie  s  konstant;  dann  sind 
die  Stromlinien  einander  parallel  und  sie  fallen  zugleich  mit  den  Iso- 

baren  zusammen.  Hier  ist  ^  =  —  p0~-  Es  solb  das  Barometer  in  einer 

Stunde  um  1  mm  Hg  steigen,  p0  sei  760  mm;  wie  genau  muB,  um  diese 
Anderung  vorberzubestimmen,  die  Gescbwindigkeitsverteilung  langs  s  be- 
kannt  sein,  wenn  zwei  Beobachtungsstationen  um  die  Strecke  ds  =  10  km 
yoneinander  entfernt  sind?  Man  findet  als  Differenz  der  Gescbwindig- 
keit  an  den  beiden  Stationen,  welche  die  verlangte  Drucksteigerung  zu 
bewirken  vermag,  dc  =  —  0,004  m/sec  =  —  0,013  km/St.  Diese  Genauig- 
keit  wird  bei  Beobacbtungen  der  Windgescbwindigkeit  nie  erreiclit. 

b)  Es  sei  p0  und  c  langs  s  konstant;  die  Stromlinien  sind  Isobaren, 

aber  sie  konvergieren  oder  divergieren.  Nun  ist  ~  ' 

Wie  genau  muB  die  Richtung  der  Stromlinien,  also  des  Windes,  gegeben 
sein,  damit  daraus  eine  Druckanderung  von  1  mm  Hg  pro  Stunde  be- 
stimmt  werden  kann? 

In  Fig.  13  ist  eine  Stromrobre  begrenzt  von  zwei  Stromlinien  dar- 
gestellt,  in  welcber  in  der  Bewegungsricbtung  dn  zunimmt,  also  Divergenz 

herrscht.  Es  ist^^ds=<3'a-  ds,  wo  da  der  Winkel 

ds 

ist,  welcben  zwei  unmittelbar  benachbarte  Stromlinien 

i  d  pi}  <y  cc 

miteinander  bilden.  Folglicb  wird  —  =  c 


fur  vertikale  Bewegungen 
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Die  Richtung  des  Windes  miiBte  eieli  auf  die  Distanz  dti  1  km 

llm  _ L.  2°*-  Winkeleinheiten  oder  rund  1  Bogenminute  ver- 

um  oa  —  7C0  8C00 

andern,  wenn  die  Geschwindigkeit  e  =  1  m/sec  angenommen  wird.  Dies 
entspricht  einem  giinstigen  Fall;  bei  groBerer  Geschwindigkeit  genugt 
eine  noch  geringere  Divergenz,  um  die  Druckanderung  von  1  nun 

kervorzubringen.  _  Tr  ..... 

Margules  kommt  zum  Schlusse,  dab  alle  Versuche,  die  Rontinuitats- 

gleicbung  zur  Vorausberecknung  kommender  Massenverteilungen  in  der 

Atmosphare  zu  verwenden,  an  der  ungeniigenden  Prazision  der  Be- 

obacbtungen  scheitern. 

Man  kann  in  ahnlicher  Weise  die  Verwendbarkeit  unserer  Gleichung 
fur  die  Aufgabe  priifen,  bei  stationaren  Verhiiltnissen  aus  dem  horizon- 
talen  Massentransport  den  vertikalen  zu  berecbnen  (vgl.  S.  68). 

Aus  dem  Integrate  von  S.  71  lafit  sicb,  wenn  dieses  nur  vom  Erd- 
boden  bis  zur  Hohe  h  erstreckt  wird,  die  in  dieser  Hoke  herrschende 

vertikale  Bewegung  wh  bei  stationiirem  Zustand  finden  =  0  j ;  sie  ist: 


w, 


= _ i  rap3u)  ,  = _ i 

gQh  L  d%  '  An  \  nt 


1  d(pc6n) 


dy  J 


ao,,dn  ds 


c)  Sind  wie  friiher  bei  a)  die  Stroinungslinien  einander  parallel  und 
auBerdem  zugleicb  Isobaren,  so  wird 

p  dc  __  pRThdc 
9Qhds~~  gph  ds' 


Wie  genau  muB  die  Geschwindigkeit  langs  der  Stromrohre  bekannt  sein, 
damit  man  eine  vertikale  Bewegung  von  0,1  m/sec  bestimmen  kann? 
Es  ist  p  =  p0  —  ph.  Wahlen  wir  p0  =  760  mm,  ph  =  9/10  -p0  =  684  mm; 
dort  sei  Th  =  270°  (h  ist  etwa  860  m).  Ist  die  Distanz  ds  zweier  Sta- 
tionen  auf  einer  Stromlinie  wie  friiher  10  km,  so  wird  mit  dem  be- 
kannten  Wert  von  R  aus  obiger  Gleichung  dc  =  —  1,1  m/sec.  Die  Auf- 
wartsbewegung  (w  >  0)  auBert  sich  in  einer  Abnakme  der  horizontalen 
Windgeschwindigkeit.  Deren  GroBe  ist  jetzt  vollstandig  im  Bereicli  der 
MeBbarkeit.  Auf  100  km  Distanz  betriige  dc  schon  —  11  m/sec. 

d)  1st  wie  friiher  bei  b)  auf  den  Stromlinien  p  und  c  konstant,  an- 
dert  si ch  aber  tin,  die  Breite  der  Stromrohren,  so  wird: 


pc 


d{dn) 


_ _ 

9Qh$n  ds 


pJx  lhc  da 
gph  d  n 


Sei  wiedei  c  1  m/sec  bei  im  ubrigen  gleichen  Voraussetzungen  wie 
unter  c),  so  winl  fur  d»=lkm  nun  =  —  0  Bogengrade  damit 
erne  vertikale  Bewegung  von  0,1  m/sec  entstehe.  Diese  Konvergenz 

kSnnen'  '  ^  gem’g’  “  b*°bachtet  werden  zu 
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Niederschlagsbildung 


T,„nDle  Kontmui‘Stsg,eicllullg  eignet  sich  dalier  sehr  wohl  zur  Bereeh- 
'  , g  VertlkaJ.er  Sewegungen  aus  den  horizontal,  nicht  aber  zur  Be- 
rechnung  zeitlicher  Yeranderungen  aus  denselben.1) 

p  33  Niederschlagsbildung  bel  vertikaler  Bewegung. 

i:  ockels  )  hat  versueht,  aus  den  aufsteigenden  Bahnen,  welche  die  Luft- 
massen  emschlagen,  wenn  sie  ein  Gebirge  iiberstromen,  die  Menge  des 
ausfallenden  Niederschlags  zu  berechnen.  Da  derartiges  Aufsteigen  der 
Lutt  in  Gebirgslandern  die  groBte  Rolle  fur  das  Wetter  spielt,  soli  die 
Rechnung  hier  in  kurzen  Ziigen  angedeutet  werden. 

W  ir  nehmen  in  einer  Ebene  wirbelfreie  Bewegung  an,  bei  der  ein 
Gesch  win digkei tsp otential  cp  existiert3);  bei  stationiirem  Zustand  wird 
•dann  aus  der  Kontinuitatsgleichung  (vgl.  S.  66): 

(dscp  ,  d*cp 


(dsw  ,  d2<p\  __  _  djp  d?  __  dq> 

^  \dx*  dz2)  dx  dx  dz  dz' 


Hier  sind  u  =  w  =  die  Komponenten  der  Geschwindigkeit 

in  liorizontaler  und  vertikaler  Richtung.  Der  Bergriicken  streiche  in 
der  Y-Richtung,  der  Wind  wehe  senkrecht  darauf;  dann  kann  die  dritte 
Koordinate  y  aus  den  Gleicliungen  wegbleiben.  Ferner  sei  die  Dichte 

in  jeder  horizontalen  Ebene  konstant  =  0^ ,  die  Temperatur  sei 
iiberall  dieselbe;  man  kann  jetzt  ^  =  -H,  ~  =  —  Qk  setzen, 


wo  k 


Es  wird  folglich: 

HI 


d2cp  d*cp  j  d cp 

dx2^dz9-  dz 


Die  bier  gemachten  Yereinfacbungen  schranken  wobl  die  Giiltig- 
keit  der  Rechnung  ein,  verandern  aber  dock  die  Ergebnisse  kaum 
wesentlich. 

Pock  els  wahlt  als  Losung  dieser  Differenzialgleichung  einen  Aus- 
druck  fiir  cp,  welcher  Stromungslinien  von  wellenartigem  Yerlauf  liefert. 
Die  unterste  Linie  stellt  zugleich  das  Bodenprofil  der  Erde  dar.  Diese 
Losung  lautet: 

( p  =  a(x  —  be~n3  cos  mx), 
u  =  a(  1  +lme~"'  sin  mx), 
w=  abne~nz  cos  mx. 


1)  V<d.  auch  I.  Craig,  Bull.  Mount  Weather  Obs.,  II,  S.  203,  wo  die  aus  der 
Konvergenz  der  Stromlinien  berecbnete  Yertikalbewegung  mit  den  Niederscblagen 

verglicben  wird.  ,, 

2)  a.  a.  0.  und  Annal.  d.  Phys.,  4.  Folge,  Bd.  4,  1901  S.  459. 

3)  Ygl.  z.  B.  Jliger,  Tbeor.  Pbysik,  Bd.  I;  Saramlg.  Goschen. 


an  Gebirgen 
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dz 


Annaherung 
die  Kurve 

des  Bodenprofils  wird:  £  =  £  sin  mxe"'',  somit  angenahert  eine  Sinus- 


Die  Gleichnng  einer  Stromlinie  ist  M  i  nl  1  1 

hn  .  -r(z-za)  — «*o 

wird  das  Integral  hiervon:  z  =  —  smmxe 


linie  mit  beliebig  vielen  Tiilern  und  Bergriicken.  Hier  ist  m  -  L  eine 

GroBe  die  den  periodiscken  Verlauf  des  Bodenprofils  regelt;  L  ist  die 
Wellenlange,  d.  i.  die  Distanz  von  einer  Talmitte  zur  nachsten.  ei  ei 

ist  n  =  -  *  +  |/x42  +  w2,  r  =  n  +  x  eine  Konstante.  SchlieBlicli 

bedeutet  a  die  von  der  Hohe  e  unabhangige  Geschwmdigkeit  des  Windes 
in  der  Richtung  x,  welche  ohne  Storung  durcli  den  Bergriicken  oder 
in  der  Abszisse  x  —  0  herrscht;  diese  Abszisse  bezeichnet  die  Mitte  des 
Hanges  zwiscben  Tal  und  Bergriicken  auf  der  Luvseite;  daselbst  ist  %  =  0. 

Die  Stromungslinien,  welche  durch  diese  Gleichungen  angegeben 
werden,  haben  groBe  Atmliclikeit  mit  den  in  Fig.  10  (nach  bicker) 
dargestellten.  Insbesondere  ist  das  Anschmiegen  der  untersten  an  das 
Bodenprotil,  ferner  die  Abnahme  der  Wellenamplitude  mit  der  Hohe 
hervorzuheben.  Infolge  dieser  Abnahme  treten  die  Stromlinien  iiber 
dem  Bergriicken  naher  zusammen  und  entfernen  sich  iiber  dem  lale 
voneinander.  Dementsprechend  hat  die  horizontal  Windgeschwindig- 

keit  u  ihr  Maximum  fiir  x  =  7.  also  iiber  dem  Kamme,  ihr  Minimum 

4 7 


iiber  der  Talmitte1).  Dm  vertikale  Geschwindigkeit  w  hat  ihren  groBten 
positiven  Wert  fiir  x  =  0,  also  in  der  Mitte  des  Bergriickens  auf  der 
Luvseite,  ihren  groBten  negativen  daselbst  auf  der  Leeseite. 

Diese  vertikale  Bewegung  ist  fiir  die  Bildung  des  Niederschlags  an 
Gebirgen  maBgebend.  Das  Maximum  desselben  haben  wir  danach  etwa 
in  der  Mitte  des  Berghanges  zu  erwarten. 

Pockels  hat  die  Rechnung  auch  noch  allgemeiner  fiir  moglichst 
beliebige  Bodenprofile  durchgefiilirt,  indem  er  in  dem  Ausdruck  fiir  cp 
(S.  74)  der  GroBe  m  verschiedene  Werte  gab  und  das  Geschwindigkeits- 
potential  als  Summe  einer  Reihe  von  solchen  Ausdriicken  ansetzte.  Er 
befaBte  sich  besonders  mit  einer  Losung,  welche  fiir  das  Bodenprotil 
<lie  Gestalt  eines  breiten  Talbodens  neben  einem  plateauartigen  Riicken 
liefert.  Die  Gleichung  dieser  Profilkurve  war: 


£  ~  ^[2  8111  mix  +  |  sin  3  myx  5^  sin  5  m1  x\ 


U 


Als  numerische  Werte  wurden  gewahlt:  L  =  60  km,  C  =  1100  m. 
m  nun  den  Niederschlag  zu  berechnen,  welcher  bei  stationiirem  Zu- 


1)  Die  Rechnung  liefert  eine  nach  aufwarts  abnehrnende  Amplitude,  die  strenge 

frrn  Ur  ZA~  «  nU  !•  wird;  Ficker  findet>  daB  nocb  in  1000  m  Hohe  die  Wellen- 
onu  in  den  Stromlinien  bemerklich  ist.  Die  Zeichnung  in  Fig.  10  ist  insoferne 
schematisch  (ygl.  Pockels,  Met.  Zeitschr.  1913,  S.  216). 


76 


bchief  ansteigende  Strome 


Sm!  m  S' SSrUle  r  be*  1n,e“  Quadra  tmeter  in  der  Zeiteinheit  aus- 

einzufuhren  D  L  'S’  ^  Veltlkale  Bewegung  als  Funktion  der  Hohe  z 
einzufuhren.  Denken  wir  uns,  es  trete  infolge  des  Aufstei^ens  am  Ge 

b.rgshang  in  der  Hobe  *0  Sattigung  ein.  Dann  beginnt  bfer  die  Kon- 
densation  und  sie  erstreckt  sicb  bis  zu  einer  Hobe  z',  welcbe  durch  die 
obere  Wolkengrenze  bezeichnet  wird. 

1st  2  das  Mischungsverhaltnis  (ygl.  S.  1.0),  welches  durcb  AusfaUen 

von  Niederschlag  bei  der  Aufwartsbewegung  abnimmt,  so  ist  ~^dz 

die  bei  der  Hebung  um  dz  aus  der  Masseneinheit  feuchter  Luft  ausge- 
scbiedene  Niederschlagsmenge.  Aus  der  Yolumeinbeit  fallt  daher  in  der 


Zeiteinheit 


dq  dz 
®  d  z  dt 


=  —  n  ^ 


9  fz  w  aus-  Integrieren  wir  iiber  die  Hohe 


der  Luftsaule,  m  welcher  Kondensation  vorgeht,  so  ergibt  sich  die  ge- 
samte  in  ihr  in  der  Zeiteinheit  ausgeschiedene  Niederschlagsmenge  zu 

IV  =  —J  QWj^ciz.  Diese  Masse  wiirde  ohne  horizontale  Fortfuhrung 

zo 

als  ganzes  iiber  dem  betrachteten  Quadratmeter  zu  Boden  fallen.  In 
Wirklichkeit  wird  der  Niederschlag  mehr  oder  weniger  vom  Winde  ver- 
tragen  werden,  was  sicb  in  der  Rechnung  nicht  beriicksicbtigen  laBt. 

Da.  yz  nic^  einfacb  auszudriicken  ist,  integriert  Pockels  zunachst 

a' 

nach  Teilen.  Es  wird:  W  =  \_Qwq\z°,  +  J q^$~dz. 

zo 

Pockels  wertet  nun  das  verbleibende  Integral  aus,  indem  er  die 
Hohendifferenz  z'  —  z0  in  einige  Stufen  teilt  und  fur  sie  Mittelwerte  von 
q  annimmt.  Wir  verweisen  diesbeziiglicb  auf  das  Original  und  geben 
nur  die  Resultate  an,  welcbe  aus  der  Annahme  eines  breiten  Tales  neben 
einem  plateauartigen  Bergriicken  gewonnen  wurden.  Ist  x  =  0  in  der 

Mitte  des  Bergbanges  auf  der  Luvseite,  x  —  ^  am  hochsten  Punkt  des 

Kammes,  so  ergibt  sich  die  Niederschlagsmenge  W  in  mm  Regenhohe 
pro  Stunde  in 


x 


°±s 


L 

12 


+ 


8 


+ 


L 


zu:  W  -  1,71  1,47  0,867  0,355 


0,029 


L 

±T 

0. 


Hier  ist  vorausgesetzt,  daB  die  mittlere  horizontale  Windgeschwin- 
digkeit  bloB  1  m/sec  betragt,  daB  die  untere  Wolkengrenze  in  950  m 
(Temperatur  11°),  die  obere  in  rund  5000  m  iiber  der  Talsohle  liegt,  und 
daB  der  Bergriicken  sicb  900  m  iiber  die  Talebene  erhebt.  Die  Werte  If 
wacbsen  proportional  der  borizontalen  Gescbwindigkeit,  erreichen  also 
z.  B.  bei  7  m/sec  scbon  12  mm/St  in  x  =  0. 


Vertikale  Strome 
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s„bon  Kondensation  eintreten  konnte,  durck  die  Bergmasse  eingenommen. 
Die  kondensierte  Niederscklagsmenge  ist  dann  beziiglich  der  Abszisse  x 
unsymmetrisck  verteilt,  auf  der  Bergseite  fallt  weniger  Niederscklag  als 

auf  der  Talseite.  . 

In  jedem  Fall  ergibt  die  Theorie  fur  den  Luvabkang  ernes  Gebirges 

eine  Zone  maximalen  Niederscklages,  was  mit  den  Beobacktungen  iiber- 
einstimmt1),  wenn  auck  die  tatsacklicke  Yerteilung  nock  von  anderen 
als  den  kier  beriicksicktigten  Umstanden  abkangt. 

Die  Berecknung  des  ^iederscklags,  der  sick  in  sckrag  aufsteigender 
Luft  bildet,  war  verkaltnismaBig  verwickelt,  da  die  Abkangigkeit  der 
Yertikalgesckwindigkeit  von  der  Hoke  in  Betrackt  kam.  Bedeutend  ein- 
facher  gestaltet  sie  sick,  wenn  bloB  vertikale  Bewegung  vorkanden  ist. 
Auck  dann  kann  die  obige  Gleichung  fiir  W  angewendet  werden.  Im 
stationaren  Zustand  muB  nun  in  alien  Hoken  die  gleiclie  Menge  Luft  den 
Querscknitt  der  Saule  passieren,  es  muB  also  qw  =  =  konst,  sein. 

Der  Ausdruck  fur  W  wird  dann: 

W=  QqWq  (q0-q), 

wo  q0  das  Misckungsverkaltnis  zu  Beginn  der  Kondensation,  q'  dasselbe 
in  der  Hoke  z'  bedeutet,  bis  zu  welcher  wir  die  Luftsaule  betrackten. 
q0,  wQ  sind  Dickte  und  vertikale  Gesckwindigkeit  in  der  Hoke  z0.2)  Die 
in  der  Sekunde  ausgefallene  Niederscklagsmenge  W  wird  in  roker  Weise 
nock  einfacker  berecknet,  wenn  man  die  Hoke  z',  bis  zu  welcker  Konden¬ 
sation  vor  sick  gekt,  nickt  genau  beriicksicktigt,  sondern  q  gegen  q{) 
vernacklassigt,  also  annimmt,  daB  die  ganze  urspriinglick  in  der  Luft  ent- 
kaltene  assermenge  ausfallt;  dies  ist  umso  eker  gerecktfertigt,  ]e  warmer 
und  feuchter  die  Luft  unten  war  und  je  koker  sie  sick  erkebt.  Man  kann 

1)  Vgl.  Hann,  Handbuch  der  Klimatologie,  3.  Aufl.,  Bd.  I,  S.  257. 

2)  Vgl.  F.  M.  Exner,  Sitzungsber.  d.  Wiener  Akad.  d.  Wiss.’  Abt.  II a,  Bd.  112. 
1903,  S.  345. 
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Absteigende  Luft 


dunn  Ieicht  aus  der  ausgefallenen  Niederscblagsmenge  einen  uno-efahron 
ScbluB  auf  die  GrbBe  der  vertikalen  Beweguug  im  unteren  Kondensatious- 

und  20°rT'  H~mB‘  em.e, Luftmasse  lm Meeresniveau bei 760mm Druck 
und  20  C  zurHalfte  gesattigt,  so  ist  q  =  0,007.  Die  Koudensation  tritt 

daun  nacb  der  Hertzschen  Tafel  (vgl.  S.  15,  Anm.)  bei  645  mm  and  6  5°  C 

m  etwa  1350  m  ein.  Die  Dichte  p0  in  dieser  Kondensationshohe  ist  1  072  ko- 

pro  m  .  Wir  wollen  annehmen,  es  falle  aus  derLuftsaule  von  1  m2Quei- 

sehmtt  pro  Stunde  ein  Niederschlag  von  5  mm  Regenhohe  aus;  er  hat 

die  Masse  von  5  kg.  Die  vertikale  Geschwindigkeit  in  1350  m  wird  folg- 


lieh  = 


W 
Co  2o 


0?19  m/sec;  mit  zunehmender  Hohe  nimmt  sie  verkehrt 


proportional  der  Dichte  zu. 

Vertikalgeschwindigkeiten  von  etlichen  Metern  pro  Sekunde  miissen 
ganz  enorme  Niederschlagsmengen  herabbefdrdern;  wenn  sie  nur  einiger- 
maBen  hoch  reichen.  Sie  werden  demnach  selten  sein. 

33.  Absteigende  Luftstrome.  Pohn.  Wenn  die  Luft  auf  der 
Luvseite  der  Gebirge  aufsteigt  und  Wasserdampf  kondensiert,  so  kiihlt 
sie  sich  um  Betrage,  die  meist  zwischen  0,4°  und  0,8°  pro  100  m  Er- 
hebung  liegen,  ab  (vgl.  S.  53).  Auf  der  Leeseite  sinkt  die  Luft  herab 
und  erwarmt  sich  dabei.  Falls  die  kondensierte  Wassermenge  als  Nieder¬ 
schlag  ausgefallen  ist,  so  wird  die  potentielle  Temperatur  der  Luft- 
massen  gegen  friiher  gewachsen  sein  (pseudoadiabatischer  ProzeB,  Ab- 
schnitt  10)  und  die  Luft  wird  nun  beim  Absteigen  um  rund  1°  pro 
100  m  erwarmt.  Infolgedessen  wird  die  Luftsaula  auf  der  Leeseite  warmer 
sein  als  auf  der  Luvseite,  wodurch  auch  der  Luftdruck  dort  niedrisrer 
wird  wie  hier.  Diese  zwei  Umstande  erscheinen  regelmaBig  bei  den  so- 
genannten  „Fohnwindena.  Zu  ihnen  kommt  ein  dritter,  die  geringe  rela¬ 
tive  Feuchtigkeit  auf  der  Leeseite. 

Alle  drei  Erscheinungen  lassen  sich  leicht  auch  rechnerisch  verfolgen. 
Wir  betrachten  eine  Luftstromung  iiber  einem  Gebirge,  bei  der  die 
Stromlinien  iihnlich  verlaufen  wie  in  Fig.  10  (S.  69).  Eine  Stromlinie 
erhebe  sich  zum  Gebirgskamme  um  die  Hohe  h,  dann  senke  sie  sich  auf 
der  anderen  Seite  um  dieselbe  Hohe  herab.  Wir  fragen  zumichstnach  dem 
Unterschied  der  Temperaturen  in  Luv  und  Lee  im  gleichen  Niveau. 

Ist  im  Tale  auf  der  Luvseite  der  Druck  p0,  die  Temperatur  T0,  ist 
ferner  a  die  mittlere  Temperaturabnahme  auf  1  m  Erhebung,  welche 
die  feuchte  Luft  bei  Kondensation  erfiihrt,  so  langt  dieselbe  in  der 
Hohe  ht  am  Gebirgskamm,  mit  der  Temperatur  Tx  =  T0  —  ah,  und 

gh 


I  rp  __  I 

unter  dem  Druck  =  pQ  e  '  "  2  ^an.  FlieBt  sie  nun  nach  Niederschlag 

der  kondensierten  Wassermenge  auf  der  Leeseite  wieder  um  die  Hohe  h 
herab,  so  kommt  sie  im  anfangliclien  Niveau  mit  der  Temperatui 

y  _  7’  (Ay  —  h  an,  da  sie  nun  adiabatisch  erwarmt  wurde.  Die 


Fohn 
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Luft  ist  also  uach  tbersteigen  des  Gebirgskammes  um  -  «)  >> 
warmer  geworden.  Fur  a  =  0,005”,  emeu  haufigen  M.ttelwert,  macbt 

""Xr^^iMfwmfnLftbrteigen  des  Berges  im  unteren 

O1' 


r  +  fc9  -*) 

»  \  zcp  '  , 


Niveau:  Pl  =  Pte  '  ’  ,  also  kleiner  als  p0.  Augenahert  istr 

.  ~  r'7ri  ("*7  ”  “)  -  bei  einer  Kammbohe  von  2,5  km  (z.  B.  in  den 

Alpeu),  einer  Temperatur  in  der  Niederung  von  etwa  12»  C  (285”  abs^ 
und  einem  Druck  auf  der  Luvseite  />„  =  <60  mm  Hg  wird  der  Diuck 
im  gleichen  Niveau  auf  der  Leeseite  p,  -  755  mm,  wenn  «  denselben 

Wert  hat  wie  friiher.  . 

Auf  diese  Weise  ergibt  sich  also  die  hohe  Temperatur  und  der  med- 

rige  Druck  der  Fohnwinde,  die  in  den  verschiedensten  Gegenden  der 
Erde1)  an  der  Leeseite  von  Gebirgen  beobachtet  werden. 

Ahnlich  wie  die  potentielle  Temperatur  bleibt  in  einer  abwarts 
fiihrenden  Stromlinie  auch  das  Miscliungsverhaltnis  q  konstant,  nacbdem 
es  im  aufsteigenden  Ast  derselben  bei  Niederschlag  abgenommen  bat. 
Durch  die  Erwarmung  beim  Absteigen  wird  die  Luft  bei  konstantem  q 
immer  ungesiittigter,  relativ  trockener,  wie  dies  im  Abscbnitt  11,  S.  17 

(T  \  13,69 

abgeleitet  wurde.  Es  war  dort 


Am  Kamme  ist  nun 


ft  =  100%,  Tx  ist  nacn  dem  letzten  Beispiel  272,5°;  beim  Absteigen 
um  2,5  km  nimmt  die  Temperatur  um  25°  C  zu,  also  wird  T„  =  297,5°; 
daraus  folgt  /*2  =  30%. 

Die  Konstanz  der  potentiellen  Temperatur  (und  des  Misckungsver- 
kaltnisses)  bei  adiabatischen  Yorgangen  bietet  ein  Mittel,  um  den  Ver- 
lauf  der  Stromlinien  auf  der  Leeseite  eines  Gebirgslianges  zu  verfolgen, 
indem  die  Linien  gleicher  potentieller  Temperatur  direkt  den  Strom¬ 
linien  entsprechen. 

Da  im  stabilen  Gleichgewiclit  die  potentielle  Temperatur  nacli  auf- 
warts  zunimmt  (S.  48),  so  werden  auch  die  Luftstromungen  (s.  Fig.  10) 


1)  Eine  der  schonsten  Foknstationen  scheint  Denver  in  Colorado  zu  sein;  die 
Stadt  liegt  in  1570  m  Seehohe  am  Westrand  der  groBen  Steppe,  etwa  60  km  von 
dem  dort  uber  4000  m  kohen  Gebirgskamm  der  Rocky  Mountains  entfernt. 
Hildebrandsson  und  Teisserenc  de  Bort  haben  in  den  „Bases  de  la  Me- 
teorologie  dynamique11  (Bd.  2,  1900,  S.  79)  ein  von  Loomis  gebraclites  Beispiel 
von  gleichzeitigem  Druckabtall  und  Temperaturanstieg  in  Denver  gegeben, 
—  allerdings  ohne  auf  den  Fohn  hinzuweisen.  Die  Temperatur  stieg  bei  Nacht 
von  —  19°  C  auf  +6°,  der  Druck  fiel  dabei  um  11  mm.  Aus  dem  Druckabfall 
ergibt  sich  eine  Zunahme  der  Mitteltemperatur  der  etwa  2500  m  hohen  Luftmasse 
zwischen  Denver  und  dem  Kamm  von  13°.  Die  groBe  Temperatursteigeruno-  in 
der  Stadt  (25°)  ist  wohl  auf  die  vorhergegangene  winterliche  Temperaturinversion 
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Veranderlicher  Quersclinitt 

mi  aUgemeinen  so  geschiclitet  sein,  daB  dies  der  FaU  ist.  fiber  dem 
uebirgskamm  wd  ben  sich  die  Stromlinien  und  liegen  niiher  ubereinander 
als  uber  dem  Tale,  ebenso  die  Lmien  gleicher  potentieller  Temperatur. 
.  ,C‘el* 1;  )  gfc  hlermit  die  Tatsache  erklart,  daB  man  bei  Fohnaufstiegen 
im  Ballon  fast  menials  den  Fohngradienten  der  Temperatur  d.  h.  die 
adiabatische  Abnahme  von  1°  auf  100  m,  findet,  sondern  geringere  Werte. 
Isui  in  einer  und  derselben  Stromlinie,  z.  B.  langs  eines  Berghano-es 
kann  dieser  Gradient  gefunden  werden. 

Aus  dem  A  eilauf  der  Stromungslinien  in  Lee  eines  Gebirges  folgt 
auch?  dab  in  einer  horizontalen,  vom  Gebirge  weg  gericbteten  Ebene 
die  potentielle  Temperatur  solange  zunehmen  muB,  bis  die  Stromlinien 
wieder  horizontal  laufen  oder  ansteigen. 

Die  „Bora  ,  der  kalte  ball  wind  an  manchen  Steilkiisten  namentlicli 
an  der  Adria  und  am  schwarzen  Meer,  erfiihrt  bei  ihrem  Absteigen  von 
dem  dem  Meere  benachbarten  Plateau  lierab  zwar  auch  die  gleiche  adia- 
batische  Erwarmung  wie  der  Fohn,  sie  wirkt  aber  unten  abkiihlend,  weil 
die  normale  Temperatur  an  der  Kuste  noch  hoher  ist,  als  die  Fohntempe- 
ratur  der  Falluft.  Ein  boramiiBiger  Wind,  der  unten  kalt  erscheint, 
setzt  also  voraus,  daB  normalerweise  in  einem  Niveau  iiber  Gebirge  und 
Niederung  groBe  Temperaturunterschiede  vorhanden  sind,  welche  trotz 
der  fohnartigen  Erwarmung  der  Falluft  noch  am  Boden  zum  Ausdruck 
gelangen. 

34.  Temperatur  in  vertikalen  Stromrohren  mit  verander- 
lichem  Querschnitt.  Wenn  ein  trockener  Luftstrom  auf-  oder  absteigt 
und  dabei  seinen  Querschnitt  andert,  so  kann  die  vertikale  Temperaturab- 
nahme  sich  weit  von  dem  oben  besprochenen  Fohngradienten  entfernen, 
wie  Mar  gules2)  zeigte.  Dies  riihrt  daher,  daB  in  einer  vertikalen  Luft- 
saule  die  unteren  Schichten  in  anderer  Weise  zusammengedriickt  oder 
ausgedehnt  werden  als  die  oberen.  Der  Yorgang  ist  dem  auf  S.  53  ff. 

i  geschilderten  ganz  analog,  wo  eine  Luftsaule  in  verti- 

\  kaler  Richtung  verschoben  wurde.  Was  dort  nur  die 

\8z  Ab warts-  bzw.  Aufwartsbewegung  bei  konstantem  Quer- 
schnitt  ausmachte,  wird  hier  gtinstigen  Falles  noch  durch 
seitliche  Ausbreitung,  bz  w.  Zusainmendriickung  verstarkt. 

Wir  denken  uns  eine  vertikale  Strom- 
rohre  von  z.  B.  nach  unten  zunehmendem 

“o’  Querschnitt  Q  (Fig.  15).  Ganz  ahnlich  wie 

Fig.  15.  in  Fig.  7  werde  die  Masse  gQdz  nach  ab- 

wiirts  befordert  und  dabei  auf  einen  anderen  Querschnitt  Q'  gebracht. 
Ebenso  wie  friiher  auf  S.  53  kommt  die  Masse  aus  A  unter  den  Druck 
in  C,  die  Masse  aus  B  unter  den  Druck  in  1).  Die  dort  benutzten  F ormen 


1)  Sitz.  Ber.  Wiener  Akad.,  Bd.  121,  Abt.  Ha,  1U12,  S.  1225. 

2)  Met.  Zeitsch.  1906,  S.  241. 


und  vertikale  Bewegung 
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der  Poissonschen  Gleichung  gelten  aucli  hier,  nur 

.  ,  dz 

Gleichheit  der  Massen  ist  nun  veriindert;  es  wird  = 


die  Bedingung  der 

=  9  ^  .  Man  erhalt 
qQ 


den  Temperaturgradienten  in  der  Luftmasse  nach  der  A  erschiebung  vom 
Druck  p  und  Querschnitt  Q  zum  Druck  p'  und  Querschnitt  Q  : 


dT’  _  QY  ( AT  Ag\  _  Ag 
dz  Qp  \  dz  '  cp  /  cp 

J  71 

Wieder  bedeutet  den  Temperaturgradienten  in  der  Luftmasse  vor  der 

CL  Z 


V  erschiebung. 

Nun  wirken  also  Abwartsbewegung  und  Ausbreitung  im  gleichen 
Sinne;  sie  venindern  stets  den  Gradienten  der  Temperatur,  es  sei  denn,  dab 

dieser  gerade  —  "l  r/  gewesen  sei.  Normalerweise  ist  kleiner  als  dieser 
°  cp  °  dz 

Wert,  somit  wird  bei  Abwartsbewegung  >  1  j  und  Ausbreitung  ^  ^  >  1 ) 


der  Temperaturgradient  der  Luftsaule  verringert,  er  kann  verschwinden 
und  sick  sogar  umkekren;  bei  Aufwartsbewegung  nahert  er  sich  dem 

adiabatiscben  Gradienten  —  '  und  erreicht  ibn  in  sebr  groBen  Hoben 

(p'  nabe  null). 

Bleibt  eine  Luftsaule  auf  dem  Erdboden  liegen,  so  daB  sicb  der 
Druck  an  ihrer  Basis  nicbt  wesentlicb  iindert  (p'  =  p),  und  breitet  sie 
sicb  zugleicb  z.  B.  auf  den  doppelten  Querschnitt  aus,  so  wird  der  Tem- 
peraturgradient,  der  zu*Anfang  —  0,5°  pro  100  m  betragen  batte,  voll- 
stamlig  verscbwinden.  Bei  Ausbreitung  auf  den  vierfachen  Querschnitt 

wn-d  —  =  +  1,0°  pro  100  m,  es  tritt  erhebliche  Inversion  ein. 


Solche  Ausbreitungen  der  Luftmassen  an  der  Erdoberflache  bei  Er- 
b alt ung  ibrer  Schicbtenfolge  scbeinen  in  Gebieten  hohen  Luftdrucks 
mcht  sei  ten  zu  sera.  Man  findet  tatsacblich  in  ibnen  sebr  haufio-  die 
Isotbermien  und  Inversionen,  welclie  die  Recbnung  lieferte.1) 

Egie  Verbreiterung  einer  Stromrobre  kann  naturlicb  aucb  bei  Auf¬ 
wartsbewegung  vorkommen;  hier  wirkt  die  eine  der  anderen  entgegen 
Kbenso  heben  sich  Verengung  und  Abwartsbewegung  i„  ihrer  Wirkung 
aut  die  I emperaturverteilung  teilweise  auf. 


1)  A.  Wegener  hat  (Beitr.  z.  Phvs  d  fr  Atm  BH  A  c?  a*  •  ,  .. 

°  ,  a  lie  Anderungdes  Bodendrucks  nicht  berucksichtigt  wird. 


Uxner:  Dynamische  Aleteorologie 
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Seclistes  Kapitel. 


Allgemeine  Dynamik  der  Luftstromungen. 


35.  Prinzip  der  geometriscli  aknlichen  Bewegungen  von 
Helmholtz.  Eke  wir  die  meteorologiscken  Einzelerscheinungen  naker 
bekandeln,  sollen  zuerst  an  der  Hand  der  Bewegungsgleickungen  aus 
deni  zweiten  Kapitel  gewisse  Eigentiimlickkeiten  der  Luftbewegungen 
besproclien  werden,  die  unter  dem  EinfluB  der  wirksamen  Krafte  zu- 
stande  kommen.  Die  eigentlicben  Bewegungsformen  ergeben  sich  erst 
durch  Integration  der  Differenzialgleiekungen,  welcbe  nur  selten  durck- 
fiibrbar  ist.  Dock  lassen  sick,  wie  von  Helrakoltz1)  gezeigt  wurde, 
einige  merkwiirdige  Sckliisse  auck  aus  den  Differenzialgleiekungen  allge- 
meinster  Art  zieken,  und  zwar  mit  Hilfe  des  Prinzips  der  geometriscli 
ahnlicken  Bewegungen. 

Es  seien  zwei  Fliissigkeiten  (worunter  auck  Gase  verstauden 
werden  konnen)  gegeben;  fiir  sie  gelten  die  allgemeinen  Bewegungs- 
gleickungen  von  S.  32 ,  welcke  auck  die  innere  Reibung  berucksick- 
tigen,  und  die  Kontinuitatsgleickung  von  S.  34.  Wir  fragen  nacli 
den  Bedingungen,  unter  denen  diese  zwei  Fliissigkeiten  geometrisck 
aknlicke  Bewegungen  ausfiikren  konnen.  Es  sind  das  Bewegungen, 
fur  welcke  identiscke  Differenzialgleiekungen  mit  identiseken  Kon- 
stanten  gelten. 

Wir  bezeicknen  die  GroBen  der  Flussigkeit  I  mit  kleinen,  die  dei 
Flussigkeit  II  mit  groBen  Buckstaben.  Es  seien: 

in  I  in  II 


Gesckwindigkeitskomponenten 

Druck 

Dickte 

Koordinaten 

Zeit 

Reibungskonstante 2) 


U,  V,  w 

U, 

v, 

W 

p 

P 

V 

P 

x,  y ,  & 

X, 

r, 

z 

t 

T 

a. 

M 

1)  Sitz.-Ber.  d.  Berl.  Akad.  d.  Wise., 

2)  Konstante  der  inneren  keibuug, 

auftritt. 


1873,  S.  501. 

wie  sie  in  den  Gleickungen  S.  106 
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Helmholtzs  Prinzip  der  geometrischen  Ahnlicbkeit 


Feraer  werden  folgeude  Verhaltniszablen  eingefiihrt,  die  teilweise 
dureb  die  physische  Beschaffenheit  der  Fliissigkeiten,  teilweise  durch  die 
herrschenden  Bewegungen  bestimmt  sind. 

M  =  q  .  {i  T  =  x  •  t  U  =  n  •  u  X.  =  £  •  x 

p  =  r  .  q  P  =  7i  ■  p  V  =  n  •  v  Y  =  J  •  y 

W  =  n  •  w  Z  =  £  •  z- 


Die  Verhaltniszalil  n  ist  natarlich  gemeinsam  fur  alle  Geschwindig- 
keitskomponenten,  wie  die  Zahl  %  fur  alle  Koordinaten. 

Von  den  Bewegungsgleicliungen  fiir  die  drei  Koordinaten  (&.  32) 
wollen  wir  hier  nur  eine  anschreiben;  auBerdem  setzen  wir  die  Kon- 


tinuitatsgleichung  bierher: 


du 

dt 


vs«  -±^  +  Aa 

g  q  OX  3 


dQ.d(gu)  d(fiv)  .  d(gw)  0 
Vt+  dx  +  +  dz 


Ax  ist  die  X-Komponente  der  auBeren  Krafte;  wir  lassen  sie  bier 
zuniicbst  weg.  Darnit  zwei  Flussigkeiten  geometriscb  abnlicbe  Bewe- 
gungen  ausfiibren,  muB  das  System  dieser  Gleicliungen  aucb  fur  die 
Fliissigkeit  II  gelten.  Es  muB  also  aucb  sein: 

dU_  JNd  2  l  dP 

d  T  P  V  .  P  dX’ 

dP  •  d(PV)  dJPV)  d(PW)  _ 

dT ^  dx  ^  dY  +  dZ  —  U- 

Nacb  Einsetzen  der  obigen  Verbaltniszablen  folgen  aus  den  vierGlei- 
cbungen  die  Bedingungen  der  geometrischen  Ahnlicbkeit : 


x  = 


rn 


2  t 
s  ?  to 


r  n 


it  =  rn-. 


Sind  q  und  r  durch  die  Eigenschaften  der  Flussigkeiten  gegeben,  so 
folgt  r,  sr,  sobald  wir  n  festgelegt  baben.  Diese  GrbBe  ist  aber,  wenn 
es  sich  um  Compressible  Flussigkeiten  handelt,  nicht  willkiirlich.  Als 
aUgememe Zustandsgleichung  soleher  benUtzt  Helmholtz  aimiiherungs- 
weise  und  bei  konstanter  Temperatur  den  Ausdruck:  p  +  c  =  a-o  Hier 
ist  c  der  mnere  Druck  der  e.ne  endliche  Dichte  der  Substauz  auch  beim 
auBeren  liruck  p  =  0  bestehen  laBt,  a  die  SchaUgeschwindigkeit  bei  kon- 

Fliiss<irrL-(.om|)eru|Ur  '  f6^  5  'lesto  wen*8er  kompressibel  ist  die 

Fiir  die  FI"  Je  1  elfnn’  d?St0  almllcber  ist  s>e  dem  idealen  Gas  (c  =  0). 
r  ur  die  l  lussigkeit  II  ist  zu  setzen:  P  -f-  C  =  A2 P 

,  ■  ,'Vlr  W°!lea  un®ere  zwel  Oleiehungen  auf  eine  und  dieselbe  Flussio- 
keit  anwenden,  und  zwar  aufLuft,  und  wollen  den, nacb  fragen:  S  fs 

1)  Siehe  z.  B.  Christiansen,  Theoretische  Pbysik. 
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Ahnlichkeit  mit  tropfbaren  Fliissigkeiten 

m  der  Luft  einander  geometrisch  ahnliche  Bewegungen?  In  diesem  Falle 
ist  g  =  1  r  =  1  zu  setzen  (bei  gleicher  Temperatnr),  und  es  wird:  r=  \  , 

s-  1  .  _  w*  ’ 

n  '  ^us  den  zwei  Zustandsgleichungen  aber  ergibt  sicb: 


=  — ,  n 
n  7 


^ P  ~b  C  —  A?tq,  p  -f-  c  =  a2  p;  folglicb: 


C  = 


n2c. 


A 2  =  n2a2. 


a. 


bind  aie  b  liissigkeiten  I  und  II  identisch,  so  miissen  aucb  die  Kon 
stanten  der  Zustandsgleichungen  einander  gleicb  sein,  also  C  =  c,  A 
Dies  ist  nur  dann  moglich,  wenn  n  =  1. 

In  Lult  konnen  denmach  bei  gleicher  Temperatnr  niemals  zwei 
versckiedene  jedoch  geometrisch  ahnliche  Bewegungen  vorkommen. 
Sind  sie  ahnlich,  so  folgt  mit  Notwendigkeit  auch  ihre  Identitat  (n  —  1). 

Ist  fur  zwei  verschiedene  Fliissigkeiten  mit  gleichem  q  und  r  n^>  1, 
so  ist  C>c  und  A^>a.  Es  gibt  also  geometrisch  ahnliche  Bewegungen, 

weun  die  Fliissigkeit  I,  die  sich  mit  kleinerer  Gfeschwindigkeit  (u  = 


\  / 

ill  grdBeren  Raumen  ( x  =  Xn)  bewegt,  eine  groBere  Kompressibilitat 
hat,  als  die  Fliissigkeit  II  (c  =  • 

Daraus  folgt,  daB  Luft  sich  in  grdBeren  Raumen  bei  verminderter 
Greschwindigkeit  ahnlicher  wie  eine  inkompressible  Fliissigkeit  verhalt, 
als  in  kleineren  Raumen.  In  je  grdBeren  Dimensionen  sich  daher  Luft- 
bewegungen  abspielen,  desto  mehr  werden  sie  sich  den  Bewegungen 
inkompressibler  Fliissigkeiten  nahern.  Dies  ist  fur  die  Vorstellung  von 
den  Luftstromungeu  auf  der  ErdoberfTacke  von  der  groBten  Bedeutung. 
A  erschieden  temperierte  Luftmassen  werden  sich  ahnlich  wie  troptbare 
Fliissigkeiten  yon  yerschiedener  Dichte  benehmen,  kalte  neben  waimen 
Luftmassen  nicht  unahnlich  wie  Wasser  neben  01.  Das  FlieBen  der  Lutt 
liber  die  Erdoberflache  wird  in  grdBeren  Raumen  viel  mehr  nach  der  Art 
yon  Wasser  erfolgen,  als  wir  dies  in  kleineren  Dimensionen,  z.  B.  bei 
der  Verbreitung  von  Rauch,  zu  sehen  gewohnt  sind. 

Diese  Betrachtung  betrifift  hauptsachlich  solche  Luftstromungeu,  bei 
welchen  keine  auBeren  Krafte  wirken,  also  horizontale.  Wenn  wir  in 
der  dritten  Bewegungsgleichung  die  Schwerkraft  beriicksichtigen,  ie 
auf  alle  Fliissigkeiten  auf  der  Erde  in  gleicher  Starke  wirkt,  so  miissen 
wir  in  Analogie  zum  fruheren  fur  die  beiden  Fliissigkeiten  schreiben: 


dw 


P 


=  f  V‘  w  - 


l  dp 


-9 


und 


d  W 
dT 


p  V2  W 


1  dp 
p  az 


9- 


dt  q  v  Q  dz 

Damit  diese  Gleichungen  zugleick  mit  der  Kontinuitatsgleicliung 

bestehen,  muB  sein:  r  =  re,  |  =  2  =  »'»8,  %  =  r"  ;  ,  , 

Die  GrdBe  re  ist  bier  durch  das  Verhaltnis  der  Reibungskonstanten  g 

und  del  Diehten  r  achon  festgelegt.  Es  sind  daher  wieder  m  emer 

eiuzio-en  Fliissigkeit  (g  =  1)  bei  gleicher  Dichte  (r  -  1)  zwel  TCr' 


Rolle  der  inneren  Reibung 
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sehiedene  and  geometrisch  ahnliehe  Bewegungen  moglieb.  HingegenlaBt 
sich  folgendes  sagen:  Die  Fliissigkeit  II  habe  gleiche  Dicbte  (r  -  1) 
wie  die  Flussigkeit  I,  aber  groBere  Keibungskonstante  (q  >  1).  Bei 

ahnlichen  Bewegungen  wild  dann  n  =  Vl>  1  und  8  “  ,>V  >  Dle 
zweite  Flussigkeit  muB  also,  um  in  groBeren  Raumen  und  bei  groBeren 
(ieschwindigkeiten  init  der  ersten  ahnliehe  Bewegungen  auszuiiihren, 
groBere  Reibung  baben. 

Somit  verhalt  sich  Luft  in  groBeren  Raumen  ahnlich  wie  ein  Gas 
mitgeringerer Keibungskonstante.  Das  beiBtalso:  Die Bedeutung  der  inne¬ 
ren  Reibung  fur  dieBewegung  der  Luft  nirnmt  umso  mebr  ab,  in  jegi  oBeren 
Dimensionen  und  je  rascher  die  Bewegungen  gescbehen.  Diese  Tatsache 
ist  fur  die  theoretische  Bebandlung  der  Luftbewegungen  auf  der  Erde 
sebr  giinstig,  da  sie  erlaubt,  die  innere  Reibung  der  Luft  um  so  eber 
zu  vernachliissigen,  je  groBere  Luftgebiete  betrachtet  werden. 

36.  Horizontal©  Stromung  im  stationaren  Zustand  ohne  Rei¬ 
bung.  Die  allgemeinen  Bewegungsgleicbungen  der  Luft,  welche  keine 
Reibungsglieder  enthalten  (Abschnitt  17,  S.  33),  sollen  bier  zunachst 
fur  horizontale  Bewegungen  verwertet  werden.  Ist  die  vertikale  Ge- 
schwindigkeit  r  =  0,  so  wird: 

l  dp 

gr  dcp ’ 

1  dp 


rep  4-  r  sin  ep  cos  epX(l  —  2eo) 
r  cos  (p  A,  —  2r  sin  cp  cp  (a  —  tn)  =  — 


g  r  cos  qp  dl 

Auf  kleinen  Gebieten  der  Erdoberfiacbe  konnen  wir  sin  (p  als  kon- 

stant  betrachten  und  die  meridionale  Geschwindigkeit  r  ep  durcb  <>V  =  v, 

d  1 1 
dv 

die  Beschleunigung  rep  durcb  df,  ferner  die  ostwestliebe  Geschwindig- 

keit  r  cos  ep  a  durcb  ^  die  Beschleunigung  r  cos  epk  durcb  du  er- 

.  d  i/ 

setzt  denken.  I)a  l  bei  Luftbewegungen  gegen  eo  fast  immer  klein  ist, 
so  darf  es  in  erster  Niiberung  gegen  letzteren  Wert,  bzw.  gegen  2co  yer- 

>1  n  A  V*  1  o  n  n  i  /  .4  »»»  _ *  1  I*  1  1  '  1 


nachlassigt  werden.  Es  wird  folglich: 

d  ii 

dt 
dv 
dt 

Das  bier 


+  2  03  sin  ep  v  =  —  1 

q  dx ’ 

—  2eo  sin  epu  —  —  1 

e  dy 


.  .  yerwendete  recbtwmklige  Koordinatensystem  lie<*t  im 

lomoiit  ernes  Punktes  der  Erdoberflache.  Wir  wollen  in  Zukunft  bei 
-enutzung  desselben  die  Abszisse  x  nach  einer  beliebigen  Richtung  des 
Ivompasses,  die  Ordinate  y  um  90°  von  ihr  im  Sinne  des  Uhrzei-ers  ce- 
"leht  als  positiv  zahlen.  Es  ist  dann  beim  Ubergang  tod  Polar  "zu 
lechtwinkligen  Koordinaten  keine  Vorzeichenanderung  in  den  Glei 


chungen  notig. 


^  Buys-Ballots  Gesetz 

Im  einfachsten  Falle  stromt  die  Luft  in  geraden  Bahnen  mit  kon- 
s tauter  Gescliwindigkeit  c  =  +  v\  Dailn  igt  =  dv  ^ 

gilt  fur  geradlinige  stationare  Bewegung: 

2o3singp«;  =  -  AP  2, 


'  ’  dt 


0,  und  es 


Q  dx>  “Msmcpu 

dp  _  I  rpjr 


1  dp 
Q  dy 


wo  n  senkrecht 


03  sin  cp  c  =  zt  —  P  . 

e  dw 


a)  nordl.  HalbJcugel  b)  su'd?.  Halblcugel 

Fig.  16. 


Der  totale  Druckgradient  sei  ~  =  1  /  i  (dp\~ 

dn  \  \dx)  ~T  \dy)  > 

zu  den  Isobaren  stebt;  es  ist  mithin  aucb  2 

Der  stationare  Zustand  verlangt  also  Gleichheit  der ‘abfenkenden 
Brait  der  Erdrotation  mit  dem  Druckgradienten  pro  Masseneinheit.  Die 
jeiden  Krafte  mussen  numerisch  gleich,  aber  entgegengesetzt  geriebtet 

/  sein.  Hiernacb  ergibt  sieb  auf 
^  der  nordlicben  (<p  >  0)  und 
siidlicben  Halbkugel  (cp  <  0) 
das  folgende  Schema  (Pig.  16) 
fur  die  Lage  der  geradlinigen 
Isobaren,  des  Gradienten,  der 
Luftbewegung  und  der  ab- 
lenkenden  Kraft  der  Erdrota- 
tion  im  stationaren  Zustand. 
Die  Piguren  konnnen  dabei 
nacb  beliebigen  Himmelsricbtungen  orientiert  sein. 

Die  Geraden  plf  sind  Linien,  welcbe  Orte  mit  gleicbem  Luft- 
druck  verbinden,  .,Isobaren“.  Der  Wind  webt  senkrecht  zum  Gradienten, 
parallel  zu  denselben,  u.  zw.  auf  der  nordlicben  Halbkugel  um  90°  nacb 
recbts,  auf  der  siidlicben  um  90°  nacb  links  vom  Gradienten.  Dies  ergibt 
sicli  unmittelbar,  wenn  man  in  einer  der  beiden  obigen  Gleicbungen, 
z.  B.  in  der  ersten,  die  Komponente  v  als  totale  Gescbwindigkeit,  den 

Gradienten  als  totalen  Gradienten  betracbtet  und  die  obige  Fest- 

ox 

setzung  liber  die  Koordinatenacbsen  beriicksichtigt. 

Als  Gradientricbtung  wird  dabei  stets  die  Richtung  zum  niedrigen 

Druck,  die  Ricbtung  von  —  P,  bezeicbnet. 

Die  Tatsacbe,  dab  ein  Beobacbter,  dem  der  Wind  in  den  Riicken 
blast,  auf  der  nordlicben  Halbkugel  den  tiefen  Luftdruck  links,  auf  der 
siidlicben  recbts  hat,  wird  aucb  als  „barisches  Windgesetz"  oder  Gesetz 
von  Buy  s-Ballot  bezeicbnet.  Es  ist  freilicb  nur  die  ungefahre  Ricbtung 
des  tiefen  Druckes  regelmabig  vorbanden,  der  Winkel  zwiscben  Wind 

und  Gradient  unterliegt  Schwankungen. 

Ist  die  Bewegung  einer  Luftmasse  nicht  melir  geradliriig^  so  \tian 
dern  sicli  ihre  Gescbwindigkeitskomponenten  u,  v  mit  der  Zeit.  Man 
kann  aber  aus  den  moglichen  Bewegungen  den  Pall  berauslosen,  wo 


Gerade  und  gekriimmte  Isobaren  '^4 

die  total*  Geschwindigkeit  C  konstan^  bleib^vmd  nur  d.e  K-chUu,,,  der- 

selben  sich  iindert.  Dieser  emfacke  Fall  lietert 


u 


du  .  dv 


+  V 


V  _  r.  _  1  (dP  J-d/V). 

dt  n  v  dt  Q  \dz  dy  ' 


Fur  die  Gleichung  rechts  kanu  man  auch  ff  •  ~  0  schreiben,  wo  gn 

der  totale  Gradient,  %  die  Geschwindigkeit  in  der  Ricbtnng  dee  Gra- 
dienten  ist.  Da  nun  stets  -  0,  so  liegt  bei  gekriimmten  Iaobaren  die 
i  Geschwindigkeit  c  parallel  zu  denselben. 

V  Bei  crekrummten  Isobaren  empfiehlt  es  sich,  Polarkoordinaten  ein- 
zufiihrem  Es  bezeichne  r  den  Abstand  eines  Punktes  s,  ?/  v om  Koordi- 
natenanfangspunkt,  &  den  Winkel,  welchen  r  mit  der  positiven  a:-Aehse 
einschlieBt.  Dann  kann  man  setzen:-  x  =  r  cos  ft,  y  —  r  sm 


ii  =  r  cos  fr  —  X  sin  ft  O’, 


Da  noch 
d 


d  ,  q. 

a  —  o  COS  ci  a. 

cx  dx  Oir 


sin 


d  c  .  o  cos  & 

=  s  sin  it  -f-  kt  — — , 
dy  dx  o&  x 


so  werden  die  Bewegungsgleichungen  von  S.  85  nun: 


i;  —  r#3  +  2 w  sin  cpxd-  =  —  1 

...  „  l  dp 

ro-  +  -  2a>  sm  (px  =  —  qx  ( &- 


Die  Kontinuitatsgleichung  aber  von  S.  34  liiBt  sich  schreiben: 


dQ 

dt 


x  d(g x)  d(Q&)  ,  c(gw) 

t  *  dx  '  dz 


=  0. 


Um  die  Yerteilung  der  Krafte  und  Geschwindigkeiten  bei  ge- 
krummten  Isobaren  an  einem  Beispiele  zu  zeigen,  machen  wir  die  An- 
nahme,  die  Druckverteilung  sei  unabhiingig  von  dann  sind  die  Iso¬ 
baren  Kreise,  welche  uni  den Mittelpunkt  des  Koordinatensystems  liegen, 

...  ist  der  totale  Gradient.  1st  die  Grofie  der  Geschwindigkeit  c=Yu 

=  j/t2  +  r'-’fr2  konstant,  so  ist  nach  dein  obigen  die  Geschwindigkeit 
stets  den  Isobaren  parallel,  es  ist  also  t  =  0,  es  besteht  nur  eine  Rota- 
tionsbewegung  der  Luft  um  den  Koordinatenanfangspunkt.  In  diesem 
Falle  liefern  die  Gleichungen: 

&  —  0,  rh-2  —  2(o  sin  (p  r  #  —  1 

g  dx 

Die  Bewegung  verlauft  ohne  Beschleunigung,  stationar.  Dem  Gra- 
dienten  wird  nun  von  zwei  Kriiften  das  Gleichgewicht  gehalten,  von  der 
/entrifugalkraft  und  der  ablenkenden  Kraft  der  Erdrotation.  Erstere 
wirkt  stets  vom  Krummungsmittelpunkt  weg,  also  senkrecht  auf  die 
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Zyklonale  und  antizyklonale 


imnadT  ^  ^  ™ehtan«  ^  !etZ‘eren  ^  Tom  Rotations- 

™  deS  f  ab;  Bei  Positivem  <p  (nordl.  Ilalbkugel)  und  positivem 

Drehungssinn  dor  Luft  (Kreisen  in  der  Richtung  des  Dhrzeigers)  kommt 

d‘e  ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  2rasin,,rf>  von  der  Zentrifugal- 

kiaft  10-  mAbzug  ,  bei  negativem  Drehungssinn  (gegen  den  UhrzeigeF) 

summieien  sick  beide.  Da  1111  allgemeinen  die  Ablenkungskraft  groBer 

is  as  die  Zentrifugalkraft,  so  muB  ihre  Richtung  der  Gradientkraft  ent- 

gegengesetzt  sein,  darnit  Gleichgewicht  herrsche.  Man  hat  daher  ebenso 

£l®  g?raidliniger  BevveSUD§  den  tiefeu  Druck  auf  der  nordlichen 
Erdkalfte  links,  auf  der  sudlichen  rechts  von  der  Bewegung  zu  suchen. 

Jene  Bewegung  r  O,  welche  bei  Vorhandensein  eines  gewissen  Gra- 

dienten  ^  stationar  bleibt,  muB  mithin  beim  Kreisen  gegen  den  Uhr- 


zeigei  schwacher  sein,  als  beim  Kreisen  mit  demselben;  oder  auch:  die 
gleiche  Geschwindigkeit  rtf  in  einer  kreisformigen  Bahn  verlangt,  um 
sicb  zeitlich  nicht  zu  verandern  (stationar  zu  sein)  bei  einer  Richtung 
gegen  den  Uhrzeiger  den  groBeren  Druckgradienten  als  bei  einer  mit 
dem  Uhrzeiger.  Dies  gilt  fur  die  nordliche  Halbkugel;  auf  der  siid- 
lichen  ist  die  Regel  umgekehrt. 

Die  folgenden  Figuren  geben  ein  Schema  fur  das  Gleichgewicht 
des  Gradienten  mit  der  Zentrifugalkraft  und  der  ablenkenden  Kraft 
bei  kreisformigen  Isobaren,  wobei  auch  die  Geschwindigkeit  gezeich- 
net  ist,  durch  Avelche  diese  Krafte  ausgelost  werden.  Da  fur  kreis- 
formige  Isobaren  2  Annahmen  moglich  sind,  die  ^arnlich,  daB  der  Druck 
im  Mittelpunkt  tief,  und  die,  daB  er  daselbst  hoch  ist,  so  ergeben  sich 
fur  beide  Halbkugeln  im  ganzen  4  moglich e  Bewegungen.  Man  bezeich- 
net  solche  mit  tiefem  Druck  imlnnern  als  zyklonale,  solche  mithohem 
Druck  im  Innern  als  antizyklonale,  weil  erstere  den  Erscheinungen 
der  Zyklonen,  letztere  jenen  der  Antizjddonen  entsprechen. 

In  Fig.  17  sind  die  4  Verteilungen  gezeichnet,  wobei  die  Geschwin¬ 
digkeit  c  des  Luftteilchens  iiberall  gleich  groB  angenommen  wurde.  In- 
folgedessen  ist  bei  gegebener  geographischer  Breite  auch  die  ablenkende 
Kraft  A  iiberall  dieselbe.  Bei  gleicher  Distanz  vom  Krummungsmittel- 
punkt  ist  aber  auch  die  Zentrifugalkraft  Z  in  alien  4  Fallen  von  glei¬ 
cher  GroBe.  Hiernach  ist  der  Gradient  bei  zyklonaler  und  antizyklo- 
naler  Yerteilung  leicht  zu  konstruieren,  Avie  dies  in  Fig.  17  gesckah. 
Er  fallt  bei  zyklonaler  Rotation  (Fig.  17,  a,  b)  nach  einwarts  und  ist 
groBer  (6r),  als  bei  antizyklonaler  (Fig.  i  7,  c,  d),  wo  er  auswarts  zeigt 
(6r').  Dies  ist  auch  durch  die  Distanz  der  beiden  kreisformigen  Iso¬ 
baren  angedeutet,  deren  Druckwerte  sich  in  beiden  fallen  um  den 
gleichen  Betrag  Ap  unterscheiden.  lrn  ersten  Fall,  bei  negativer  Ro- 
tationsbewegung  auf  der  nordlichen  Halbkugel,  haben  A\ir  ein  soge 
nanntes  „Tiefdruckgebiet“  im  zweiten,  bei  positiver  daselbst,  ein  „Hoch- 

druckgebietA 


Verteilung 


der  Krafte  und  Wiude 
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Die  ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  (Pfeil  A)  ist  m  der  b  igur 
cfrnfier  sezeichnet  als  die  Zentrifugalkraft  (Pieil  Z),  well  erstere  tat- 


slicklich  meist  groBer  ist.  Mittelst  der  Ausdriicke  fur  diese  Kriifte 

{.A  —  2(0  sin  (pxd'y  Z  =  xft2  oder,  nach  Einfiihrung  der  Gescliwindig- 

keit  c,  A  —  '2  a  sin  cpc,  Z  =  ^  j  erkiilt  man  beispielsweise  folgende 

W  erte  von  A  und  Z  bei  der  Geschwindigkeit  c,  dem  Kriimmungsradius 
r  und  der  Breite  <p: 


A  in 

cm/see 

c  in 
m/sec 

!  II 

o 

20° 

40° 

60° 

5 

0,013 

0,025 

0,047 

0.063 

10 

0,025 

0,050 

0,093 

0.126 

20 

0,051 

0,100 

0,187 

0,252 

30 

0,076 

0,149 

0,280 

0,378 

40 

0,101 

0,199 

0,374 

0,504 

Z  in  cm/see1 


80° 

r  =100  km 

600 

1000 

2000 

0,071 

0,026 

0,005 

0,003 

0,001 

0,143 

0,100 

0,020 

0,010 

0,005 

0.286 

0,400 

0,080 

0,040 

0,020 

0,430 

0,900 

0,180‘ 

0,090 

0,045 

0,573 

1,600 

0,320 

0,160 

0,080 
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Gradient  in  Zyklonen 

Aus  der  Bedinguugsgleichung  fiir  stationaren  Zustand  ist  es  auck 
eiclit;  sich  ein  Urteil  iiber  die  GroBe  des  Druckgradienten  G  zu  bilden, 
welckei  bei  gegebener  Windstarke  Yorkommt;  so  ist  z.  B.  bei  Bewe- 
gimg  der  Luft  mit  der  Geschwindigkeit  c  =  10  m/sec  kings  einer  Iso- 
bare,  deren  Krummungsradms  500  km  betragt,  die  Zentrifugalkraft 
^  0,0-0,  die  ablenkende  Ivraft  in  40°  Breite  A  =  0,093  cm/sec2. 

Fiir  zyklonale  Bewegung  gibt  dies  im  stationaren  Zustand  einen 

Gradienten  pro  Masseneinkeit  G  =  =  0,113  cm/sec2,  fur  antizyklo- 

nale  Bewegung  G  =  0,073  cm/see2.  Nehmen  wir  fur  q  die  Dichte  der 
Luft  bei  ( 60  mm  Hg  und  0°  C  an,  also  1,293  kg/m3,  so  wird  im  kg-m-sec- 
System  das  Druckgefalle  zip  auf  die  Distanz  zlx  eines  Meridiangrades, 
d.  i.  von  111  km,  (jene  Distanz,  auf  welche  der  Druckgradient  gewohn- 

licb  bei  meteorologischen  Aufgaben  bezogen  wird):  zip  =  Gozlx  = 
G  •  1  293 

—  — —  •  111  •  10°;  hier  sind  fiir  G  die  obigen  Zablen  einzusetzen. 

Will  man  den  Druck  in  mm  Hg  ausdriicken,  so  hat  man  diese  Zahl 
durch  133  zu  dividieren  (vgl.  S.  8)  und  erhalt  somit  als  Druckgradient 
fiir  1  Meridiaugrad  bei  zyklonaler  Bewegung  z1p  =  1,22  mm  Hg,  bei 
antizyklonaler  Bewegung  zip  =  0,79  mm.1) 

Die  meteorologischen  Beobachtungen  haben  die  Ergebnisse  der 

O  o  o 

Theorie  im  allgemeinen  bestatigt.  Einerseits  zeigten  dieselben,  daB  der 
Druckgradient  von  1  mm  pro  Meridiangrad  schon  ein  relativ  groBer  ist, 
der  mit  nicht  unbedeutenden  Winden  einkergekt;  andererseits,  daB  auf 
den  synoptischen  Wetterkarten  ganz  regelmaBig  die  zyklonalen  Bewe- 
gungen  mit  starkeren  Gradienten  verbunden  sind,  als  die  antizyklonalen. 
Ein  o-enauerer  Vergleich  zwischen  Beobachtung  und  Theorie  erfordert 
nock,  die  Beriicksicktigung  der  Luftreibung  und  erfolgt  sp'ater. 

Durch  den  Unistand,  daB  bei  antizyklonaler  Bewegung  die  ablen¬ 
kende  Kraft  der  Erdrotation  und  die  Zentrifugalkraft  einamder  entgegen- 
wirken,  wird  es  moglich,  daB  antizyklonale  Winde  ohne  oder  mit  ver- 


1)  Die  praktische  Bestimmung  des  Gradienten  erfolgt  am  besten  graphiscb. 
Man  braucht  dazu  nur  die  Druckangaben  von  3  Orten,  die  nicht  in  einer  Ge- 
raden  liegen.  Unter  der  Annabme,  dab  innerhalb  des  von  iknen  gebildeten 
Dreiecks  °der  Gradient  konstant  ist,  verfakrt  man  dann  folgendermafien  (vgl. 
H.  Wolff,  Met.  Zeitsch.  1910,  S.  79):  Sei  A  der  Ort  mit  dem  hochsten  Druck  a: 
B  C  die  zwei  anderen  mit  den  Drucken  b,  c.  Man  tragt  in  beliebigem  MaB 
die  Komponente  des  Gradienten  in  der  Richtung  AB  aui  dieser  Strecke  von  j. 

aus  »egen  B  hin  auf;  sie  ist  ebenso  tragt  man  von  A  aus  die  zweite 


Komponente  in  der  Richtung  gegen  G  auf.  Hierdurck  gelaugt  man  zu 

den  Punkten  B'  und  C'.  In  B\  bzw.  V  erricktet  man  Senkrechte  zu  AB 
bzw.  AC  die  sick  in  B  sckneiden.  Die  Strecke  AB  gibt  dann  GroBe  un 
Richtung  des  totalen  Gradienten  an;  denn  AB  ist  seme  omponen  e  in 
Richtung  AB,  AC'  in  der  Richtung  AC. 


und  Antizyklonen 
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kehrtem  Druckgradientcn  stationar  vorkommen.  Em  Bhck ^auf  die 
•leklmmr  auf  S  87  lehrt,  dafi  der  Gradient  verschwindet  ,  wenn  ab 
“de  Kraft  und  Zentrifugalkraft  einander  gleich  werden  Uberw!^ 
die  letztere.  so  kehrt  sich  das  Gefalle  um,  die  Lu ft  bewegt  der 

ndrdlichen  Halbkugel  um  den  tiefen  Druck  m  der  Richtung  des  Ubx- 
zeigers  berum.  Beides  gesckiekt  am  leichtesten  m  medr.gen  Bre  ten  und 
bei  kleinem  r  (s.  Tabelle  S.  89).  Ob  die  Erscheinungen  wiiklich  vor¬ 
kommen,  ist  bislier  nicht  bekannt;  da  man  meist  erst  aus  Baiometer- 
beobachtungen  auf  den  Zusammenkang  der  Luftstromungen  verse  le- 
dener  Stationen  aufmerksam  wird,  so  ware  es  nicht  zu  verwundern,  wenn 
man  die  besprochenen  Erscheinungen  iibersehen  hatte. 

Am  Aquator,  wo  die  ablenkende  Kraft  feklt,  ist  im  stationaren  Zu- 
stand  der  Druck  stets  auf  der  konkaven  Seite  der  Isobaren  niedrig,  ob 
die  Bewegung  mit  oder  gegen  den  Uhrzeiger  erfolgt.  Dort  gibt  es  demnach 
keine  stationaren  Hochdruckgebiete  fiber  kleineren  Teilen  der  Erdober- 
flaehe,  weil  keine  Kraft  da  ist,  die  dem  auswarts  gerichteten  Druck- 
gradienten  entgegenwirken  und  das  Gleichgewicht  nalten  konnte.  Das 
abgeschlossene  Hochdruckgebiet  muB  als  eine  Eigentfimlichkeit  der 
hoheren  Breiten  aufgefaBt  werden,  was  die  Erfakrung  ja  auch  be- 


statigt. 

Die  einfiichen  Verlialtnisse,  die  in  diesem  Abscknitt  geschildert  sind, 
werden  durcb  ReibuDg  verwickelter;  deren  EinfluB  wird  spiiter  be- 
handeit. 


37.  Integrate  del*  Bewegimgsgteichungen  fur  horizontale 
Luftstromungen  ohne  Reibung.  Die  Gleicbungen  auf  S.  85  stellen 
sebr  bequeme  und  einfacbe  Formeln  vor,  mit  welchen  die  Luftbewe- 
gung  in  borizontalen  Ebenen  auf  besebriinkten  Gebieten  der  Erdober- 
llacbe  (< p  konstant)  unter  Vernacblassigung  der  Luftreibung  bebandelt 
werden  kann.  Sie  sind  bier  nochmals  anoresebrieben: 

O 


du 


-j--  A-  2  co  sin  cpv  =  — 


l  dp 

q  dx 7 


dv 
d  t 


—  2  co  sin  (f  u  =  — 


1  dp 
Q  dy  ' 


Nacb  Bedarf  konnen  sie  mit  den  in  Polarkoordinaten  ausgedrfickten 
]•  ormeln  von  S.  87  vertausebt  werden.  Wir  haben  sebon  frfiher  (S.  26) 
ahnliche  Gleichungen  gefunden;  sie  bezogen  sicb  auf  die  Bewegung  eines 
festen  Massenpunktes  an  der  Erdoberflaclie.  Die  neuen  untersebeiden 
sicb  von  jenen  nur  durcb  die  Komponenten  des  Luftdruckgradienten 
auf  der  reebten  Seite.  Um  aucb  diese  Formeln,  wie  die  fruberen,  inte- 
grieren  zu  konnen,  wollen  wir  zunlicbst  annebmen,  daB  durcb  die  Luft- 

bewegung  die  Druckverteilung  nicht  geandert  wird,  die  Gradienten  also 
zeitlieb  konstant  sind. 

Einmalige  Integration  liefert  die  Gescbwindigkeit,  welche  das  Luft- 
teilehen  unter  der  Wirkung  der  Gradientkraft  annimmt.  Wird  die  erste 
der  beiden  Gleichungen  mit  u,  die  zweite  mit  v  multipliziert  und  die 
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t,)tale  horizontale  Geschwindigkeit  Yu*  +  »*._  c  genannt,  so  ergibt  sick 
duicli  Summation  der  beiden  Gleichuneren- 

1  dc* 1  /dp  dx 

2  dt  p 


,  op  d  y 
]x  dt  dy  dt 


1st  dp  die  Aiiderung  des  Druckes  anf  der  horizontalen  Strecke,  auf 
elcliei  das  Luftteilcben  sich  mit  der  Geschwindigkeit  c  bewegt.  so 

^iid  r2dc*  =  Die  Dicbte  q  der  bewregten  Masse  ist  bei  der  Be- 

w  egung  variabel.  Man  kann  liber  diese  Variabilitat  nach  Margules1) 
zwei  einfache  Annahmen  machen:  a)  die,  dab  sich  das  Teilchen°adiaba- 
tisch,  b)  die,  dab  es  sich  isotherm  bewege.  Die  erste  wird  bei  raschen 
Bewegungen,  die  zvveite  eher  bei  langsamen  zutreffen.  Demgemab  hat 

AR 

man  ini  ersten  hall  T—  T0(—\  p ,  im  zweiten  T  —  T0  zu  setzen,  wenn 
T0,  pQ  die  Anfangswerte  von  Temperatur  und  Druck  sind.  Demnach 


±R 
c . 


p  c 

ist  die  Dichte  im  Falle  a ):  q  =  p0cp,  im  Falle  b):  q  —  •  In- 

tegrieren  wir  hiermit  die  Differenzialgleichung  \dc*  =  —  so  er- 
o'ibt  sich 


a)  bei  adiabatischer  Bewegung: 


C(j  _  C p  rn 

~  A  ° 


1 


~(P) 

W 


AR- 

~CP 


=  CpAT0-T), 


-5-  ^  RTJs 


Po 


b)  bei  isothermer  Bewegung:  0  _ „_0 

Wenn  die  Druckiinderung  p0 — p,  welche  das  Luftteilcben  durck- 
macht,  nicht  zu  grob  ist,  so  lassen  sich  beide  Gleichungen  vereinfachen, 

Setzt  man  — - — —  —  f,  so  wird  in  beiden  I  alien  in  erster  Annaherung: 

Po 

Wir  wollen  annehmen,  das  Luftteilchen  sei  anfangs  in  Iiuhe  gewe- 
sen  (c0  =  0);  dann  ist  c  die  Geschwindigkeit,  welche  dasselbe  erlangt, 
wenn  es  sich  unter  der  Wirkung  des  Druckgradienten  von  der  Isobare 
pQ  bis  zur  Isobare  p  bewegt  (p0  >  p).  1st  T0  =  27b°  nnd  p0  =  760  mm 
Hg,  so  ergeben  sich  nach  Margules  die  folgenden  Geschwindigkeiten 
c  bei  gewissen  Druckanderungen  p0  —  p: 

fiir  p0 — p—  1  2  5  10  20  b0 

c  =  14,4  20,3  32,1  45,4  64,2  78,6  m/sec. 

Diese  Groben  sind  wichtig;  denn  sie  lassen  beurteilen,  wie  stark  die 
Luftbewegungen  sind,  wrelche  aus  Druckgradienten  entspiingon. 

1)  DenL-schr.  d.  Wiener  Akad.  d.  Wiss.,  Bd.  73,  1901,  S.  338. 


mm  Hg 
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te„  bewegen^ kann,  von  der Isobare 

7CdOWmmlgauf  die  Isobare  702  gelangeu,  ebe  die  Geachwindigke.t  aufge- 
zehrt  ist.  VVie  weit  diese  Isobaren  vonemander  entfernt  bind,  ist,  . 

lanee  wir  von  der  Reibung  absebeu,  gleichgultig. 

"kann  hat  in  seinera  Lebrbuch  diese  durch  Gradienten  erzeugten 
Geschwindigkeiten  in  anderer  Weise  berechnef).  Nimmt  man  namhcb 
die  dritte  Dimension  zu  Bilfe,  so  kann  man  die  ^eigung  der  1  lachen 
gleiehen  Druckes  gegen  den  Horizont  als  Ausdruck  des  Gradienten  ver- 
wenden.  Ist  x  der  Abstand  der  Punkte  mit  den  Drucken  p0  und  p  von- 
einander,  h  die  Rohe,  in  welcher  die  Flache  p  uber  der  Flache  p0  ver- 
lauft,  so  ist  angenahert  pQ  —  p  =  hgg0.  Setzt  man  dies  in  die  obige 

Gleichung  ein,  so  wird  fiir  c0  =  0  c  =  ]/2^/r,  d.  h.  die  Geschwindigkeit 
welclie  das  Luftteilchen  durch  den  Gradienten  erlangt,  ist  dieselbe,  als 
wiire  es  oline  Hindernis  auf  der  isobaren  Flache  p  wie  auf  einer  schiefen 
Ebene  um  die  vertikale  Strecke  h,  den  Abstand  von  pQ  und  p,  herab- 
geglitten.  Diese  Ausdrucksform  ist  bequem,  wenn  man  mit  1  liichen 
gleichen  Druckes  arbeitet;  sie  ist  aber  etwas  irrefiihrend.  Denn  die  Be- 
wegung  in  der  dritten  Dimension  ist  ebenso  wie  die  Schwere  fiir  das 
Zustandekommen  der  Erscheinung  ganz  unnotig.  und  so  wird  in  diese 


Sacbe  eine  Vorstellung  liineingetragen,  die  nicht  notwendig  in  sie  hin- 
eingehort. 

Weim  die  in  den  Gleicbungen  von  S.  91  enthaltenen  Glieder  der 
ablenkenden  Kraft  bei  der  Bildung  der  Geschwindigkeit  keine  Rolle 
spielen,  so  riihrt  dies  daher,  dab  jene  Kraft  stets  senkrecht  auf  der 
Bewegung  stebt,  somit  niemals  die  Bewegung  beschleunigen  oder  ver- 
zogern  kann. 

Wir  wollen  nun  unsere  Bewegungsgleichungen  in  anderer  Weiso 
integrieren,  um  die  Richtung  der  Bewegung  und  dann  aucli  die  Bahn 
des  Luftteilcbens  zu  erkalten,  und  zwar  fiir  die  zwei  schematischen  Bei- 
spiele7  bei  welcken  a)  der  Druck  in  der  Horizontalen  ein  konstantes 
Gefiille  bat,  b)  derselbe  von  einem  Punkte  aus  symmetrisch  nach  alien 
hicktungen  gleich  verteilt  ist.  Der  erste  Fall  entsprickt  geradlinigen. 
der  zweite  kreisformigen  Isobaren. 


a)  Geradlinige  Isobaren:  es  sei  ^  =  0,  so  dab  nur  dp  besteht.  Die 
Allgem einheit  der  Rechnung  wird  hierdurch  nicht  eingeschrankt,  da  wir 
stets  das  Koordinatensystem  so  drehen  konnen,  dab  cp  =  0  wird.  Die 

Dicbte  q  werde  als  konstant  angenommen,  so  dab  *  rp  =  G  ein  Aus- 


P  Lehrbuch  der  Meteorologie,  3.  Aufl.,  1915,  S.  427. 
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druck  cles  konstanten  Druckgefalles  ist.  Auf  kleinen  Gebieten  der  Erde 

1S  ons*au^  weshalb  2o>  sin  cp  =  l  gesetzt  werden  kann  (wie  S.  26). 
Die  Integration  der  Gleichungen 


liefert  zunachst: 


du 

dt 


+  lv  =  0, 


dv 

dt 


-  iu  =  -  a 


u  —  j  -f  —  *jJ  cos  It  —  v0  sin  It, 
v  =  ^ Uq  sin  It  - b  cos  It,1) 


wo  uQ,  v0  die  Geschwindigkeitskomponenten  fiir  t  =  0  sind.  Setzt  man 
dx  dy  .  .  .  '  .  , 

U  ~  ~dt>  v  =~dt  unc*  m^egrier^  nochmals,  so  erhalt  man: 

x  =  x0  +  ~  +  sin  It  -  ®“  (1  -  cos  It), 

.V  "  Vo  +  1U°  p  G  (1  —  cos  It)  +  sin  It. 

Ilier  gilt  fiir  t  =  0:x  —  x0,  y  =  y0.  Der  Weg  x,  y,  den  diese  zwei 
Gleichungen  beschreiben,  wird  von  einem  Luftteilchen  zuriickgelegt, 
auf  welches  das  konstante  Druckgefalle  G  und  die  ablenkende  Kraft 
der  Erdrotation  wirkt.  Das  Teilchen  fiikrt  also  im  allgemeinen  eine 

periodische  Beweguno’  aus,  deren  Schwingungsdauer  t  =  ~ 
r  oo;  no  l  co  sin  cp 

ist.  Fiir  cp  =  45°  wird  diese  17  Stunden.  Nur  unter  der  Anfangsbedingung, 
dab  lu0—G  =  0  und  =  0,  entsteht  keine  periodische  Bewegung;  dann 
Crt 

ist  x  —  x0  -j — y  ,  y  —  y0,  die  Luft  bewegt  sich  geradlinig  langs  der  posi- 
tiyen  ;r-Achse?  also  parallel  den  Isobaren.  Auch  die  Komponenten  der 

/~i 

Geschwindigkeit  u  —  , ,  v  —  0  sind  dann  konstant  und  jenen  der  An- 

V 

Cr 

fangsgeschwindigkeit  gleich.  Wir  wollen  die  GroBe  -y  besonders  bezeich- 
nen  nnd  U  nennen.  Der  Bewegungszustand  ist  nun  geradlinig  und  sta¬ 
tionin' 

Siiden  zu;  so  ist  U  positiv,  nach  Osten  gericktet. 

Entspricht  die  Anfangsgeschwindigkeit  der  Forderung  u0  =  U,  v0  =  0 
nicht?  so  beschreibt  die  Luft  Bahnen,  wie  sie  fiir  versckiedene  Anfangs- 
bedingungen  in  Fig.  18  gezeichnet  sind.  Im  Falle  1  (fig.  18)  war  le 
Luft  zu  Anfang  in  Ruke  und  hat  sich  dann  unter  Einwirkung  ces  norc 
warts  gerichteten  Druckgefalles  gegen  Nor  den  in  Bewegung  gesetzt. 
Durch  die  ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  wird  daraus  allmahlich  erne 


du  =  dv  =  Q\  .  Ist  G  -tiv  njmmt  also  z.  B.  der  Druck  nach 
dt  dt  J 


1)  E.  Gold,  Barometric  Gradient  &  Wind  lorce; 
London  1908,  und  F.  M.  Exner,  Ann.  d.  Hydr.  &  mar, 


Rep.  to  the  Dir.  Met.  Off. 
Met.,  Miirz  1913. 
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Ostbewegung,  die  fur  *  -  *,  also  uach  der  Zeit  [  doppelt  so  groB  wie 

die  stationare  Ostgeschwindigkeit,  namlich  *-f,  wird.  Dureh  weitere 

Wirknn"  der  ablenkenden  Kraft  wird  das  Luftteilcken  nun  gegen  den 
Gradienten  nach  Suden  getrieben,  wobei  sich  die  Geschwmdig  ei  vei- 


ringert,  um  in  x=~x  wie- 
der  null  zu  werden,  usw. 

Der  Fall  2  setzt  zu 
A  u  fang  eine  der  statio- 
uiiren  gleiclie,  aber  ent- 
gegengesetzt  gericlitete 
Geschwindigkeit  voraus. 
Ob  derartiges  in  der  Na- 
tur  vorkommt,  ist  frag- 


u0  =  0  \ 

%  =  °l 


v 


o 


=  0 


lick;  die  Luftmasse  be- 
sckreibt  unter  diesen  Um-  3. 
standen  Scblingen.  Der  x 
Fall  3  endlicb  ist  ein 
Mittel  zwischen  stationarer  Stromung  und  Fall  1  und  wird  vermutlicb 
liaufiger  vorkommen.  Die  Geschwindigkeit  hat  hier  in  x  —  den  ex- 

tremen  Wert  l  y;  die  Bewegung  besteht  neben  der  Stromung  nach  Osten 


in  einer  Schwingung,  dock  ist  letztere  nicht  symmetrised;  rechts  von 
der  Mitte  sind  die  Geschwindigkeiten  geringer  als  links  davon. 

Die  oszillierende  Bewegung  einer  unter  dem  Uinflusse  eines  kon- 
stanten  Druckgradienten  stehenden  Luftmasse  scheint  vor  kurzem  I.  W . 
Sandstrom1)  tatsachlich  nachgewiesen  zu  haben,  indern  er  auf  euro- 
paischen  Wetterkarten  nach  der  oben  (Abschnitt  29)  beschriebenen 
Methode  Stromlinien  konstruierte.  Diese  Linien  sind  nun  freilich  nicht 
m it  den  Bahnen  identisch,  welche  einzelne  Luftteilcken  zuriicklegen, 
zumindest  miissen  sie  nicht  mit  diesen  zusammenfallen.  Es  wird  dies 
vielmehr  nur  dann  geschehen,  wenn  die  Fliissigkeitsteilchen  einander 
vollkommen  auf  der  gleichen  Bahn  folgen,  die  Stromung  also  stationin' 
ist.  Trotzdem  konnen  wir  wohl  die  Oszillationen ,  welche  Sandstrom 
land,  in  unserem  Sinne  auffassen,  da  die  Bewegungen  der  Luft  doch 
nur  recht  langsame  zeitliche  Yeranderungen  erleiden  und  der  momen- 
tane  Zustand  nur  selten  gar  weit  vom  stationaren  entfernt  zu  sein 
scheint. 

Ein  einzelnes  Luftteilcken  auf  seiner  Bahn  zu  verfolgen  ist  sehr 
schwierig.  Shaw2)  hat  bei  seinen  derartigen  Yersuchen  keine  Oszillation 


l)  Kungl.  Svens.  Yet.  Akad.  Handl.,  Bd.  45,  Nr.  10,  1010  oder  Bull  Mt  Weath 
Obs.  Vol.  Ill,  part  5. 

2;  The  Life  History  of  Surface  Air  Currents;  London,  1906. 
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selben  II'',1]" i"  "l-t""'™’  was  aber  der  Art  der  Feststellung  der- 
lben  noch  kern  Beweis  gegen  ihr  Vorhandensein  ist. 

m  eispit  ter  oszillierenden  Stromlinien  der  ersten  Art  wibt  Fio-  19 
welche  der  genannten  Abhandlung  Sandstroms  entnommen  ist.  Die 


Stromlinien  vom  7.11.  1902,  9hp. 


Isobaren  iiber  Nord- 
europa  verliefen  an 
jenem  Tage  fast  ge- 
nau  geradlinig  von 
Nordwest  nach  Siid- 
ost;  nur  an  der  rus- 
sischen  Ostseekiiste 
bogen  sie  gegen 
Osten  ab. 

Aus  den  Baknglei- 
chungen  auf  Seite 
94  ergibt  sicli  die 
Dauer  einer  Oszilla- 

tion  zu  x  =  ~}  die 

W  elleniange  yon 
einer  Ausbucktimg  y 
bis  zur  nacksten  zu 


-r  t  G 


U 


Fl?  19,  wenn  die  stationiire 

Gesckwindigkeit  TJ  an  Stelle  des  Gradienten  eingefakrt  wird.  Mit  dieser 
Formel  kann  man  aus  der  Lange  der  Wellen  in  einer  Stromlinie  die  mittlere 
Gesckwindigkeit  des  Windes  TJ  berecknen.  Auf  der  Karte  Fig.  19  bemerkt 
man  reckt  deutlicke  Wellen  in  der  Mitte  des  baltiscken  Meeres  und 
ostlick  und  westlick  davon.  Die  Wellenliinge  betragt  dort  etwa  500  km; 


damit  findet  man  U —  ^  fiir.  60°  Breite  zu  10  m/sec.  ein  Wert  der 

7t  1 

Gesckwindigkeit,  der  durckaus  wakrsckeinlick  ist,  da  die  Wetterkarte 
in  der  Mitte  des  sckwediscken  Landesteiles  Winde  you  der  Starke  6, 
in  Finnland  allerdings  geringere  zeigt1).  Diese  Berechnung  ist  Yon  der 
Annakme  iiber  die  Anfangsgesckwindigkeit  unabkangig,  die  Form  der 
Stromlinien  entsprickt  am  ekesten  der  Kurve  3  in  Fig.  18. 

Die  stationiire  Stromung  von  der  Gesckwindigkeit  TJ  —  -j  stellt  dem 


friikeren  nack  nur  einen  singularen  Fall  dar,  welcker  einer  ganz  be- 
stimmten  Anfangsgesckwindigkeit  entsprickt.  Dies  ist  nun  gewiB  aus 
mekrfacken  Grunden  nickt  ganz  ricktig.  Die  Lufstromung  gekt  namlick 
nie  nack  den  einfacken  Gleickungen  vor  sick.  Deun  eineiseits  wiiken 


1)  Vgl.  F.  M.  Exner,  a.  a.  0. 


Kreisformige  Isobaren 
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auf  die  bewegten  Massen  Kriifte,  welche  ihre  Bewegung  ^  verm.ndern 
bestrebt  sind,  also  Reibuug  und  vielleicht  auch  Damp  u 
whrde  nacb  Gold>)  die  AmpUtude  der  Schwingung  rasch  verHe»»™ 
,1Dd  so  zur  geradlinigeu  Bewegung  fiihren,  erstere  verandert,  wie  spater 
nocli  7,u  zeigen  ist,  die  Richtung  und  Starke  der  Bewegung.  Anderer- 
seits  haben  Versuche  an  stromendem  Wasser  gelehrt,  daB,  von  Bei  ung 
abgesehen,  eine  fortwahrende  Verschlingung  der  Stromlimen  umeinander, 
zumindest  von  gewissen  Geschwindigkeiten  ab,  stattfindet,  fur  welche 
die  theoretisclie  Hydrodynamik  keine  Aufklarung  gibt;  erne  sogenann  e 
„Turbulenz“  der  Bewegung.  A.W egener2)  bat  gefunden,  daB  solche  tur- 
bulente  Bewegungen  auch  bei  den  Luftstromungen  viel  hauiiger  sind  al.s 
die  einfacheren,  welche  den  Bewegungsgleichungen  entsprechen.  Aber 
es  ist  festzuhalten ,  daB  die  hierdurch  bedingten  Abweichungen  der 
Stromlinien  von  der  theoretischen  Bahn  relativ  gering  sind  (vgl.  Ab- 
schnitt  41). 

Wir  konnen  sornit  sagen,  daB  die  Tendenz  zu  einer  oszillierenden 
Bewegung  der  Luft  stets  vorhanden  ist.  Nur  unter  gewissen  seltenen 
Yoraussetzuugen  stellt  die  geradlinige  Bewegung  den  bei  geradlinigen 
Jsobaren  zu  erwartenden  Bewegungszustand  dar.  Es  scheint  hier  wie 
auch  in  anderen  Fallen  das  Pendeln  um  eine  mittlere  Bewegungsrichtung 
der  wahrscheinlichere  und  stabilere  Zustand  zu  sein?  als  diese  Bewegung 
selbst. 

b)  Kreisformige  Isobaren.  Die  Formeln  von  S.  87  lauten,  wenn 
wir  kreisformige  Isobaren  annehmen  und  deren  Mittelpunkt  zugleich 
als  Aufangspunkt  des  Koordinatensystems  verwenden: 

r  —  xft2  +  2oj  sin  (pv&  =  —  — 

r  q  cv  ’ 

rll  +  2  r-O’  —  2o  sin  qr  i*  =  0 . 

VVrie  friiher  sei  2cosmqp  =  l  konstant  gesetzt.  Die  zweite  Gleichung 
liefert  nach  einmaliger  integration:  &  =  1 2  +  c  .  Setzen  wir  den  Gra- 

—  u  r 

dienten  in  der  Richtung  des  Radiusvektors  konstant  (—  g)  so 
.  .  \ q  or  )  1 

tuhit  die  Integration  der  ersten  Gleichung  im  allgemeinen  auf  ellipti- 
sche  Integrate.  Nur  wenn  c  =  0,  laBt  sich  das  Integral  direkt  aus- 

werteu,  dann  ist  &  =  g  ,  die  Rotationsbewegung  ist  konstant  und  posi- 

ti\;  wir  erhalten  als  Losung  bloB  eine  antizyklonale  Rotation  von  be- 
stimmter  GroBe. 

Das  vollstiindige  Integral  der  ersten  Gleichung  lautet  in  diesem  Fall- 
i/!  '  4(?\  It  .  2t0  .  It 

~f  8111  2  1  wo  fiir  t  -  0:  r  =  ro>  i  =  t0. 


r  __  4  G  /  4  G\ 

I*  +  (ro  +  ir) 


cos  >2  + 


1)  I’roc.  Roy.  Soc.,  A.  Vol.  80,  1908,  S.  436. 

2)  Met.  Zeitscb.  1912,  S.  49;  vgl.  auch  Rudzki,  Met.  Zeitsch.  1912  S  343 

1  xner:  Dynamische  Meteorologie  _  ’ 
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Guldberg-Mohnsche  Reibungskraft 


Man  erhalt  also  eine  oszillierende  Bewegung,  wie  bei  geradlinigen 
Isobaren;  die  Oszillationsdauer  ist  bier  gleicb  der  Zeit,  die  zn  einer  ein- 

maligen  Umkreisung  des  Hoch- 
druckgebietes  erforderlich  ist. 

In  Fig.  20  ist  eine  derartige 
Luftbahn  fiir  die  nordliche  Halb- 
kugel  dargestellt,  welcber  die  An- 

fangsbedingimg  r0  =  — r0=O 

zugrunde  liegt.  Die  Kreise  bezeick- 
nen  zwei  Isobaren  mit  bobem 
Druck  im  Mittelpunkt,  die  assy- 
metriscbe  Kurve  zeigt  die  Bahn 
des  Luftteilchens. 

Man  bat  bier  wieder  ein  Bei- 
spiel  von  den  Luftbewegungen,. 
welcbe  bei  einfacben  Druckverteilungen  moglich  sind.  Eine  weitere  Be- 
deutung  kommt  natiirlicb  der  Integration1)  fiir  kreisformige  Babnen 
nnter  so  bescbrankenden  Verhaltnissen  nicbt  zu. 


38.  Reibung  der  Luft  an  der  Erdoberflache.  Von  Guld- 
berg  und  Mobn2)  riibrt  die  Annabme  her,  dab  die  Luft  beim  Stromen 
liber  die  Erdoberflache  von  dieser  einen,  der  Geschwindigkeit  pro¬ 
portional  en,  Widerstand  erleide,  dessen  Ricbtung  der  der  Bewegung- 
entgegengesetzt  ist.  Bedeutet  c  die  Geschwindigkeit,  so  kann  die  Rei¬ 
bungskraft  demnacb  — he  gesetzt  werden.  Man  nennt  h  den  Reibungs- 
koeffizienten.  Schon  Guldberg  und  Mobn  bielten  ihn  nicbt  fiir  eine 
eigentliebe  Konstante;  insbesondere  war  es  yon  vornberein  klar,  daB  die 
Reibungskraft,  welcbe  der  Boden  ausiibt,  unmittelbar  nur  auf  die  aller- 
unterste  Luftscbicbte  wirken  kann;  die  boberen  Schickten  werden  wobl 
aucb  yerzogert,  aber  weniger,  so  daB  h  mit  der  Hoke  abnebinen  muB. 

Die  folgende  Betracbtung  der  Guldberg-Mohnschen  Reibungs¬ 
kraft  kann  *mit  einer  gewissen  Berecbtigung  demnacb  nur  die  unterste 
Luftscbicbte  betreffen.  Wenn  wir  die  Ergebnisse  der  Rechnung  durch 
Wind-  und  Luftdruckbeobacbtungen  an  der  Erdoberflache  kontrollieren 
wollen  so  baben  wir  bei  Bestimmung  von  h  als  unterste  Luftscbicbte 
iene  aufzufassen,  auf  welcbe  sicb  die  Windmessungen  bezielien,  also  eine 
Schichte,  deren  Dicke  von  der  GroBenordnung  10m  ist.  Wir  kommen 
spater  bierauf  zuriick  und  wenden  zuniickst  die  neu  defmierte  Kraft 

auf  diese  unterste  Luftscbicbte  an.  ..  . 

Bei  Luftbewegungen  fiber  kleinen  Gebieten  der  Erde  durfen  wn  ^ie 

oben  die  geographische  Breite  als  Want  ansehen.  Die  G1^U“S™ 
fur  horizontale  Bewegungen,  welche  hier  gelten,  werden  nach  S.  . 


1)  Siehe  E.  Gold,  a.  a.  0. 

2)  Zeitsch.  d.  ost.  Ges.  f.  Met.,  1877,  S.  ol. 


nunmehr,  wenn 
zerlegt  wird: 


Normaler  AblenkuDgswinkel 

die  Reibungskraft  in  eine  X-  und  eine  E-Komponente 
j  l  dp 

+  2(0  sin  (pv  +  ku  =  —  —  dx  , 
at  ; 

a  1  dp 

t-  —  2(0  sin  (pu  +  kv  —  —  —  jz ' 

CL  t 


a)  Geradlinige  Isobaren.  Wir  behandeln  zunachst  wieder  die 
geradlinige  stationare  Bewegung,  bei  der  ^  =  57  =  °>  und  8etzen 

2  oj  sin  (p  =  1.  o 

Es  wird:  U  +  hu  =  -\%,  +  Wie  fruber 

ist  der  totale  Gradient  "j/ (|f  j  +  (§|)  4  Man  erhalt,  da  c=  ]/»  +  ’  > 


nun  c  Vl2  4-  &2  =  —  —  ,  eine  Beziehung  zwischen  Gradient  und  Wind- 

^  Q  0  VL  ^  1  *  V* 

geschwindigkeit.  Der  Reibungskoeffizient  Jc  laBt  sicb  biernacli  aus  gleic  - 
zeitigen  Beobacbtungen  von  Windstarke  und  Gradient  ausrechnen. 

Die  einem  gegebenen  Gradienten  entsprecbende  Geschwindigkeit  c 
ist  nun  kleiner  als  friiher  ohne  Reibung.  Wicbtiger  ist  aber  ein  anderer 
Unterschied  gegen  friiher,  daB  namlich  die  Geschwindigkeit  c  jetzt  nicht 
mehr  senkrecht  auf  dem  Gradienten  steht.  Der  "W  inkel  ip  zwischen  die- 
sen  beiden  Ricbtungen  kann  folgendermaBen  gefunden  werden:  Ist  a 
der  Winkel,  welchen  die  Geschwindigkeit,  /3  der  Winkel,  welchen  der 
Gradient  mit  der  X-Achse  einschlieBt,  so  ist  ip  =  a  —  (5  und  ferner: 


u  —  c  cos  a, 


dp 

dx 


dp  a 
cos  p. 
dn  1  ‘ 


v  =  c  sin  a, 


dp 

dy 


dp 

dn 


sin  /3. 


Setzt  man  diese  vier  GroBen  in  die  obigen  Gleichungen  ein,  so  er¬ 
halt  man  die  zwei  neuen:  lc  = - —  —  simp,  ~kc  = - — cos  ip. 

q  dn  7  q  dn  T 

Hieraus  wird  t gip  =  Der  so  gegebene  Winkel  ip  zwischen  Gradient 

und  Windrichtung  wurde  von  Guldberg  und  Mohn  (a.  a.  0.)  der  „nor- 
male  Ablenkungswinkelu  genannt. 

Die  Einfuhrung  des  Ausdrucks  fur  die  Reibung  hat  den  groBen 
Vorteil,  daB  die  Bewegungen,  welche  die  Theorie  ergibt,  nun  direkt  mit 
den  beobachteten  verglichen  werden  konnen.  Die  Ausmessungen  auf 
den  synoptischen  Wetterkarten  haben  gezeigt,  daB  der  Wind  zwar,  wie 
im  Abschnitt  3G  berechnet,  von  der  Richtung  des  Gradienten  auf  der 
nordlichen  Halbkugel  nach  rechts,  auf  der  sudlichen  nach  links  abo-e- 
lenkt  1st,  daB  aber  der  Winkel  ip  nicht  90°,  sondern  weniger  betragt 

I»a  die  GroBe  l  bekannt  ist,  so  laBt  sicli  nun  lc,  der  Reibungskoeffizient 
aus  den  Beobachtungen  von  ip  ableiten. 
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Reibungskoeffizienten 


Wie  oben  bemerkt  wurde,  kann  derselbe  aber  ancb  aus  Gradient 
und  W mdstarke  berechnet  werden.  Es  ist  somit  die  Moglichkeit  ge- 

geben,  nicht  nur  k  zu  finden,  sondern  auch  die  Richtigkeit  unserer 
lheorie  zu  kontrollieren. 

Die  Bestimmung  von  k  aus  den  beobacbteten  Ablenkungswinkeln 
ergab  durcbscbnittlicb  folgende  Resultate1): 


Breite 

t 

k 

Nordamerika  .  .  .  . 

37° 

42° 

8,03  •  10" 5  sec- 1 

Norwegen . 

61° 

56° 

8,45 

Westeuropa,  Kontinent  . 

51° 

61° 

6,37 

,  Kiiste  .  . 

51° 

77° 

2,58 

Atlant.  Ozean  .... 

15—50° 

3,51 

V  .... 

•• 

nahe  Aquator 

2,00 

Der  Ablenkungswinkel  ist  in  mittleren  Breiten  meist  groBer  als  45 °, 
in  flachen  Gebieten,  namentlicb  am  Meer,  groBer  als  in  unebenem  oder 
gebirgigem  Terrain.  Dies  riikrt  daher,  daB  in  unebenen  Gegenden  die 
Reibung  der  Luft  starker  ist  als  in  flachen,  wie  die  Zahlen  unter  k 
zeigen.  Guldberg  und  Mohn  nahmen  als  Grenzwerte  von  k  fur  sehr 
unebene  Binnenliinder  den  Wert  12-10-5,  fiir  nicht  stark  bewegte 
Meeresfhichen  den  Wert  2-  10-5sec-1  an. 

Versucht  man,  die  Beziehung  zwischen  Druckgradient  und  Wind- 


starke  aus  der  Gleichung  c]/?1 2  -f-  k2  = - zu  verifizieren,  so  gelangt 

man  mit  dem  oben  berechneten  Reibungskoeffizienten  nur  zu  recht  un- 
befriedigenden  Ergebnissen.  Beobachtungen  in  Kew  ergaben  das  Ver- 
haltnis  zwischen  Windstarke  und  Gradient  etwa  halb  so  groB,  als  es 
die  Theorie  verlangt.  Die  beobachtete  Windstarke  war  viel  kleiner,  als 
man  erwartet  hatte. 

Margules2)  verglich  die  Windregistrierungen  von  Wien  mit  den 
Isobaren,  welche  ihm  mehrere  rund  um  Wien  in  geringer  Entfernung 
aufgestellte  Barographen  lieferten,  und  kam  zu  dem  Ergebnis,  daB  die 
Windgeschwindigkeit  sich  auch  nicht  annahernd  proportional  dem  Gra- 
dienten  andert.  Insbesondere  hing  das  Verhaltnis  der  beiden  sehr  stark 
von  der  Windrichtung  ab.  Diese  Resultate  stehen  zweifellos  mit  der 
Storung  der  Winde  durch  die  Erdoberflache  und  dem  mangelhaften 
Ausdruck  fiir  die  Reibung,  vielleicht  auch  mit  der  ,,Tui  bulenz  der  Lu  t 
bewegungen  (Abschnitt  41)  im  Zusammenhang.  Die  Aufstellung  ernes 
Anemometers  unterliegt  so  groBen  lokalen  Einfliissen,  daB  man  aum  ei 
warten  kann,  die  aufgezeichnete  Windstarke  entspreche  gera  e  jenem 
Reibungskoeffizienten,  der  aus  der  Windrichtung  daselbst  abgelei  e 
wird.  Hatte  man  z.  B.  das  Anemometer  5  m  hoher  oder  auf  einem  an- 


1)  Nach  Sprungs  Lehrbuch  der  Meteorologie  S.  121 

2)  Met.  Zeitsch.  1897,  S.  241. 
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Kraftverteilung  bei  geraden  Bahneu 


bungsausdrucks  fur  die  unteren  Schichten  einen  anderon  einfiihren,  oder 
die  untersten  Schichten  ganz  auBer  Betracht  lassen  und  die  Bewegungen 
in  Hohen  studieren,  in  welche  der  verzogernde  EintluB  der  Erdober- 


tlache  nicht  mehr  hinaufreicht.  Hierauf  kommen  wir  spater  zuriick. 


Der  hier  beniitzte 
Reibungsausdruck  ist 
hingegen  auBerst  be- 
quem,  um  ein  ange- 
nahertes  schematisches 
Bild  der  Luftstromun- 
gen  und  der  sie  be- 
dingenden 


erhalten.  Bei  gerad-  pi 


linigen  Isobaren  ist 


die  Krafteverteilung  p2 


im  stationaren  Zustand  * 


P2  P,  b 


a 


fiir  die  nordlicke  Halb- 

kugel  in  Fig.  21a,  fur  die  siidliche  in  Fig.  21b  dargestellt.  Die  Resul- 
tierende  aus  ablenkender  Kraft  A  und  Reibnng  R  halt  dem  Druckgra- 
dienten  G  das  Gleichgewicht  (vgl.  Fig.  16  fiir  reibungslose  Bewegung). 

Handelt  es  sich  nicht  mehr  um  stationare  geradlinige  Bewegung,  so 
gelten  die  Gleichungen  von  S.  99.  Nehmen  wir,  wie  oben  S.  93,  an, 
daB  die  Isobaren  der  X-Achse  parallele  Gerade  sind  und  daB  die  Dichte  p 
konstant  ist,  so  konnen  wir  die  Gleichungen  integrieren;  sie  liefern 
dann  die  Geschwindigkeitskomponenten  eines  jenen  Kraften  unterworfe- 
nen  Luftteilchens  als  Funktionen  der  Zeit  und  bei  weiterer  Integration 
den  Weg,  welchen  dasselbe  beschreibt.  Man  erhiilt  analog  zum  friilieren 
(S.  94),  wenn  noch  Z2  -f  h2  =  a2  gesetzt  wird1): 


A  m  b  jetzt  vollfiihrt  also  das  Teilchen  eine  oszillierende  Bewegung. 
abei  mit  zunehmender  Zeit  wird  die  Oszillation  geringer  und  die  Ge- 

1)  F.  M.  Exner,  Annal.  d.  Hydr.  u.  mar.  Met.,  1913,  S.  149. 
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Kraftverteilung  bei 

sehwindigkeit  naherfc  sich  dem  Wert,  den  wir  oben  S.  94  fur  etationare 
Bewegung  erbielten  (c  =  —  —  = - 1  ?£Y 

\  6  qg  dnj 

Hier  ergibt  sich  die  Frage,  wie  lange  es  braucht,  bis  ein  Luftteilchen 
unter  dem  FinfluB  der  Reibung  den  stationaren  Bewegungszustand  er- 
reicht.  Der  Ausdruck  fur  u  ulid  v  liefert  dafiir  allerdings  die  Zeit 
unendlich;  fragen  wir  aber  z.  B.,  in  welcher  Zeit  r  die  Oszillationen  auf 
ein  Zehntel  ihres  Betrages  abgenommen  haben,  so  findet  sich  aus 
6-/r  =  0,l  fiir  /o  =  2 . 1 0  —  5  die  GroBe  t  =  32,0  Stunden,  fdr  h  =  12.10  ~ 5 : 
r  =  5,3  Stunden.  Uber  dem  Meere  oder  in  einiger  Holie,  wo  h  klein  ist, 
wird  also  die  Oszillation  nicht  gar  rasch  verschwinden,  liber  unebenen 
Binnenliindern  hingegen  muB  durch  Reibung,  wenn  das  Druckgefalle 
konstant  bleibt,  recht  bald  eine  stationare  Stromung  entstehen.  Freilich 
kamn  es  sein,  daB  die  hoheren  Schichten  ihre  oszillierende  Bewegung 
immer  neuerlich  auf  die  untersten  iibertragen.  Die  Frage  ist  nicht  genau 
zu  beantworten,  so  lange  wir  bei  dem  Guldberg-Mohnschen  Reibungs- 
ausdruck  stehen  bleiben. 

b)  Gekrummte  Isobaren.  Sind  die  Isobaren  gekriimmt,  so  ver- 
4  wenden  wir  besser  wieder  Polarkoordinaten.  Die  Formeln  von  S.  87 
werden  durch  Beifiigung  der  Reibungskomponenten: 

r  —  r#2-f  sin  cpifr  +  hi  =  — 

■  1  l  d  v 

xft  +  2  xfr  —  2 a  sin  (pi  +  ^  • 


a)  Nehmen  wir  hier  zunachst  eine  Bewegung  der  Luft  in  Kreis- 
bahnen  an,  so  ist  r  =  0  zu  setzen;  die  ganze  Geschwindigkeit  c  wird 

r-0-.  Weiter  sei  O’*  =  0,  also  die  Rotationsbewegung  gleichformig.  Be- 

zeichnet  nun  wie  fruher  f  den  Winkel  zwischen  Gradient  —  und 

•  ■  l  dp 

Windrichtung,  so  konnen  die  beiden  Gleichungen  l rO  —  rO  “  =  —  —  , 


fcrO 


1  dp 
g  x  d& 


auch  geschrieben  werden: 


1  dp  -  . 

sm 

q  dn 


Das  sind  die  beiden  Formeln  von  Gu  Id  berg  und  Mo  bn1).  Sie  sagen 
aus,  in  welcher  Weise  die  Krafte  einander  im  stationaren  Zustande  das 

Gleichgewicht  halten  miissen. 


1)  Osterr.  Zeitschr.  f.  Meteor.  1877,  S.  17  7. 


gekrummten  Balinen 
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Auf  der  nordliehen  Halbkugel  ist  c  ebenso  wie  »  bei  ^lonab-H^ 
rt-effunff  uegativ,  bei  antizyklonaler  positiv  zu  rechn  . 
dTe  Krlfteverteilung  ftir  die  beiden  Drehungsnchtungen  auf  der  nord 

lichen  Halbkugel  durch  folgende 
Figuren  dargestellt  (tig-  22): 

Man  vergleiche  hiermit 
Fig.  1  7  fur  reibungslose  Bewe¬ 
gung;  wie  dort  ist  der  Gradient 

_  1  ?!  mit  G,  die  ablenkende 
q  dn 

Kraft  der  Erdrotation  lc  mit  A, 

C2  t 

die  Zentrifugalkraft  —  mit  Z, 
der  Kriimmungsradius  der  Be- 

weguug  mit  r  bezeicbnet,  wall-  . 

rend  nun  Ii  die  Keibungskraft  lcc  bedeutet.  Der  tiefe  Druck  liegt  jetz 
in  der  Riehtung  des  Pfeiles  G,  die  Isobaren  sind  nicht  gezeicbnet,  die 

Kreisbogen  geben  die  Luttbahnen  an. 

Aus  den  beiden  Gleicbungen  oben  ergibt  sich  dasselbe  wie  aus  der 

l~V 

Konstruktion  (Fig.  22);  es  ist  tgi/>  = — ^ —  und 


cu 

zyklonale  Sewegung  antizyklonale 
Fig.  22. 


-  i  yt  «-  c  l / (i  -  CY  +  p  =  -A-  (i--\ 

Folgt  der  Wind  der  Bahn  in  Fig.  22  a,  wie  in  einer  Zyklone  der  nord- 
lichen  Halbkugel,  so  ist  c  negativ,  folglich  tp  groBer  als  der  „normale 

Ablenkungswinkel  i^1  bei  geradliniger  Bewegung  ( tg  ^  der 

Gradient  ist  dann  gleicbfalls  groBer  als  bei  jener  Bewegung  ^ 

=  cyl2  +  h2,  S.  86).  Bei  antizyklonaler  Bewegung  ist  umgekehrt 
(Fig.  22b)  Ablenkungswinkel  wie  Gradient  kleiner,  weil  die  Zentrifugal- 
kratt  nun  von  der  ablenkenden  Kraft  in  Abzug  kommt.  Wir  baben  also 
bei  \\  inden  aus  llochdruckgebieten  kleinere  Ablenkungswinkel  zu  er- 
warten,  als  bei  Winden,  welcbe  in  Tiefdruckgebiete  bineinweben,  was 
mit  den  Beobacbtungen  aucli  im  Einklang  stebt. 

ft)  Selbstverstandlieb  gelten  diese  Bezieliungen  fiir  jede  gekrummte 
Luttbahn,  nicbt  etwa  nur  fur  einen  Kreis;  dabei  ist  aber  unter  r  stets 
der  Kriimmungsradius  der  Babn  an  der  betreffenden  Stelle  zu  versteben. 
Diese  GroBe  ist  nun  selten  bekannt;  viel  leicbter  ist  es,  die  Kriimmung 
der  Isobaren  auf  einer  Wetterkarte  festzustellen.  Daber  wird  es  meist 
bequemer  sein,  ein  Stuck  einer  Iso  bare  als  Kreisbogen  aufzufassen 
m  dessen  Krummungsmittelpunkt  den  Anfaug  des  Polarkoordinaten- 
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systems  zu  verlegen  und  §£  indenGleichungenaufS.  102  null  zu  setzen. 

Nehmen  wir  dann  iiocli  an,  daB  die  Bescbleunigung  r  und  0  null  sei 
so  wird:  ? 

-  rO2  +  IxS  +  Tex  =  -  -  d-P. 

Q  dx  7 

2rO  —  lx  +  IcxS  =  0. 

Daraus  folgt  r  =  Die  zu  den  Isobaren  radiale  Bewegung  ist 

also  eine  einstromende  (r  <0)  bei  zyklonaler  (O<0),  eine  ausstromende 
bei  antizyklonaler  Bewegung;  letzteres  allerdings  nur,  so  lange  l  >  20* 
dies  wird  m  boheren  Breiten  stets  erfiillt  sein.  Nabe  dem  Aquator  ist 
die  antizyklonale  Bewegung,  wie  wir  sebon  oben  sahen,  unmo^lich 

Wenn  O’  =  0,  so  ist  O  auf  der  ganzen  Bahn  konstant.  Der  Ablenkungs- 
winkel,  d.  i.  der  Winkel  zwischen  Gradient  und  Windrichtung,  ist  nun 
leicht  zu  linden,  da  der  Gradient  die  Richtung  yon  r  bat.  Es  wird  da- 

ber  bei  dieser  Art  der  Bewegung  tg  ^  =  r.^  -=  •  Dieser  Winkel 

ist  auf  der  ganzen  Babn  derselbe,  das  Luftteilcben  besebreibt  demnacb 
eine  logaritbmische  Spirale,  indem  es  sicb  bei  zyklonaler  Bewegung  dem 
Mittelpunkt  der  kreisformigen  Isobaren  niibert,  bei  antizyklonaler  aber 
sicb  yon  ibm  entfernt.  Natiirlicb  ergibt  sicb  aucb  bier  wieder,  daB  bei 
der  ersten  Bewegung  groBer  ist  als  bei  der  zweiten. 

Aus  den  Gleicbungen  oben  laBt  sich  der  Gradient  als  Funktion  der 
Windstarke  ausdriicken.  Man  erbalt: 


1  dp  lc 
q  dx  sin  ip 


C~  (1  +  cos2^).1) 


Diese  Gleichung  eignet  sicb  wieder  zur  Priifung  der  Tbeorie  an  den 
Beobachtungen.  Loomis  bat  fur  versebiedene  Antizyklonen  und  Zyklonen 
in  Europa  und  auf  dem  atlantiscben  Ozean  die  mittleren  Gradienten,  die 
Windstarken,  die  Ablenkungs winkel  und  Kriimmungsradien  zusammen- 
gestellt.2)  Berechnet  man  den  Gradienten  nacb  obiger  Formel  und  yer- 
gleicbt  ibn  mit  dem  beobaebteten,  so  erbalt  man  wieder  2-  bis  3mal 
zu  kleine  Werte,  also  eine  Abweicbung  wie  bei  geradliniger  Bewegung 
(S.  100),  wabrend  die  Yerandening  des  Gradienten  beim  Ubergang  von 
der  Antizyklone  zur  Zyklone  niebt  scblecbt  mit  den  Tatsachen  iiberein- 
stimmt  (Zunabme  auf  etwa  den  doppelten  Wert). 


1)  Hier  ist,  wie  gesagt,  unter  r  der  Kriimmungsradius  der  Isobare  verstanden, 
wahrend  in  der  analogen  Gleichung  auf  S.  103  r  den  Kriimmungsradius  der  Luft- 
bahn  bedeutet. 

2)  Siehe  Hann,  Lehrbuch  der  Met.  3.  Aufi.  S.  543. 
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Zum  Schlusse  dieses  Abschnittes  sei  nockmals  bemerkt,  dab  der 
Guldberg-Molin sche  Reibungsansatz  zwar  quantitativ  viel  zu  wunschen 
(ibria  liiBt,  daB  er  aber  dock  einen  sehr  braucbbaren  Uberblick  iiber  die 
wirksamen  Krafte  vermittelt,  wie  er  durck  kompliziertere  Annakmen 
nicht  erreickt  wird.1) 


39.  Innere  Reibung  der  Luft.  Neben  anderen  bat  in  letzter 
Zeit  auck  1.  W.  Sandstrom 2)  die  Guldberg-Moknscken  Gleickungen 
fur  geradlinige  Bewegungen  mit  Ililfe  der  Daten  auf  den  synoptiscken 
Wetterkarten  zu  prufen  gesuckt.  Er  kat  kierzu  die  drei  Krafte:  Gradient, 
ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  und  Reibung,  letztere  aus  dem  Ab- 
lenkungswinkel  berecknet,  den  Beobacktungen  entnommen  und  sie  zu- 
sammengesetzt.  Bei  Wettersituationen,  die  sick  von  einem  Tag  zum 
nacksten  kaum  verlindern,  muB  die  Luft  angenaliert  in  stationarer  Be- 
wegung  sein,  die  drei  Krafte  miissen  sick  das  Gleickgewickt  kalten,  d.  k. 
zu  null  ergiinzen.  Das  war  bei  Sandstroms  Untersuckungen  niclit  der 
Fall;  er  erkielt  Restkrafte,  welcke  groBe  Veranderungen  kervorgebrackt' 
katten,  wenn  sie  wirklick  vorkanden  gewesen  waren.  In  der  Vermutung, 
daB  die  Ursacke  dieses  Feklers  in  der  Annakme  iiber  die  Reibung  liege, 
kekrte  er  daker  die  Frage  um  und  konstruierte  fur  den  stationaren  Zu- 
stand  jene  neue  Reibungskraft,  welcke  den  anderen  beiden  gegebenen 
Kraften  das  Gleickgewickt  kielt.  Sie'  war  nickt  nur  numerisck  grciBer 
als  die  Guldberg - Moknscke,  sondern  katte  vor  allem  auck  eine 
andere  Ricktung  als  je,ne.  Die  neue  Reibungskraft  war  namlick  nickt 
der  Bewegung  gerade  entgegengesetzt,  sondern  wick  von  dieser  Ricktung 
etwa  38°  nack  links  ab,  lag  also  reckts  riickwarts  vom  Winde. 

Sandstroms  Untersuckung  ist  nun  allerdings  nur  auf  wenio-e  Be¬ 
obacktungen  gegrundet;  sie  wird  aber  auck  durck  tkeoretiscke°Uber- 
legungen  unterstiitzt. 


\\  ill  man  die  I  rage  der  Luftreibung  vom  pkysikaliscken  Standpunkt 
aus  angreifen,  so  muB  man  jene  Reibung  in  Betrackt  zieken,  welcke  eine 
Luftsckickte  von  der  uber  und  von  der  unter  ikr  liegenden  erfahrt.  Der 
iMntiuB  der  Erdoberflacke  kommt  dadurcli  zum  Ausdruck,  daB  die  aller- 
unterste  Sckiclite,  die  direkt  dem  Boden  aufliegt,  durck  ikn  in  Rulie  cre- 
kalten  mrd  (kierbei  ist  angenommen,  daB  keine  „Gleitung“  stattfind&et 
was  wohl  meist  erlaubt  ist;  bei  einer  solcken  ware  ein  Sprung,  eine  Dis- 
kontinuitat  der  Gesckwmdigkeit  in  vertikaler  Ricktung  vorkanden).  Man 

STs”  '»■  J» 

1)  Vgl  aucb  M.  Gorodensky,  Met.  Zeitschr.  1907.  S  25 

It  Akad-  Handl’  Bd- 45’  Nr-  °^er  Bull.  Mt.  Weath. 
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t) 


Wir  betrachten  die  korizontale  Bewegung  auf  der 
oberflacbe  und  baben  zu  setzen: 


rotierenden  Erd- 


du 

lTt+lv 


_  t  ( 
9  V 


d  v 
dt 


—  Ill 


-£( 

Q  \ 


ft  [d~u 
Q 

ft  /d*v 
dx 2 


dx 2 


1  dp 
q  d x’ 

1  dp 
Q  dy 


“J.  Wie  ^  s^n  9  uud  als  Reibungskonstante  u  ver- 

wendet,  Wir  wollen,  um  diese  Gleicbungen  integrieren  zu  konnen,  an- 

nebmen  daB  die  Bewegung  geradlinig  und  stationer  sei  und  nur  in  der 
V  ertlkalen  varnere,  also  von  41  abhange;  auch  sollen  Gradient  und  Dichte 
konstant  sein.  Die  letztere  Annahme  ist  nur  erlaubt,  wenn  wir  die  Reeh- 

nung  auf  die  aUeruntersten  Atmospharenscbiehten  beschranken.  Dann 
laBt  sick  setzen: 


lv  _  V'  d*™  =  _  1  IP  _  7  _  jt  d*v  ___  ^dp 

9  dzt  Qdx’  q  dz*  q  dy  ’ 

und  durcb  Integration  erbalt  man: 

u  =  —  C \eas  cos  (az  +  ct)  +  C2e~az  cos  (az  +  c2)  + 

'  9  0  y 

v  =  C1eaz  sin  {az  -f  ct)  -f  C2e~a:  sin  (az  +  c2)  — 

l  Q  (J  £C 

Ilier  ist  n  =  =  j/g  ■ca-^n  y  gesetzt.  Damit  die  Windgescbwin- 

digkeit  nicht  nacb  aufwarts  ins  unbegrenzte  wacbse,  muB  C1  =  0  sein. 

Ferner  soil  an  der  Erdoberflacbe  u  —  v  =  0  sein,  woraus  C2  und  c2 

•  •  3  ft  • 

folgen.  Orientiert  man  das  Koordinatensystem  so,  daB  ^  =  0  wird,  so 

folgt  weiter: 


u  = 


_ 1  lP.-a: 


l  g  dx 


sin  az, 


>  v=-i1-M(i-e~a’cosa^ 


Daraus  wird  die  totale  Windgescbwindigkeit 

w  =  ivoyi  —  2  e~az  cos  az  +  e~2az, 

wenn  iv0  dieselbe  in  sebr  groBer  Hobe  bedeutet.  Der  Winkel  a,  welchen 
der  Wind  mit  dem  Gradienten  einscklieBt,  wird  bestimmt  aus: 

v  1  —  e~az  cos  az 

tg  a  =  —  =  — _ - 

tt  e  sin  az 

Wir  erhalten  nunmehr  eine  eigentumlicbe  Abbangigkeit  des  Wmdes, 
seiner  GroBe  und  Richtung  nach,  von  der  Hobe  z.  Um  sie  kennen  zu 
lernen,  ist  die  empiriscbe  Bestimmung  der  GroBe  a  erforderlicb.  Hierzu 
eignen  sicb  die  Beobacbtungen  vom  Eiffelturm,  die  scbon  Akerblom 
(a& a.  0.)  verwendet  bat.  Durcb  seine  geringe  Masse  beemfluBt  dieser 


Virtuelle  innere  Reibung 
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so  erhalt  man  (lurch  graphische  Interpolation  a  —  0,01082  m  h  Fur 
Breiteu  von  nahe  45°  und  eine  Luftdichte  von^  10  g  pro  cm  tolg 

daraus  die  ReibungsgroBe  /x  =  4,5  cm"1  g  sec"1.2) 

Die  physikalisch  bestimrate  innere  lieibung  (Zahigkeit)  der  Lult 
betragt  hingegen  etwa  18 -10“ 5  in  diesen  Einheiten.  Nennen  wir  znm 
Unterschied”  v°on  dieser  wahren  den  obigen  Wert  die  „virtuelle“  innere 
Reibung,  so  ist  diese  also  etwa  25,000  mal  so  groB  wie  jene.  Der  Aus- 
druck  ,/virtuell“  riihrt  von  W.  Ekman3)  her,  welcher  fur  die  innere 
Reibung  der  Meeresstromungen  eine  dieser  ganz  analoge  Rechnung 
durchgefiihrt  hat. 

Wir  batten  fur  die  Feststellung  des  g  zwei  Moglichkeiten:  die  Be- 
rechnung  aus  der  Anderung  der  Windstarke  und  die  aus  der  Anderung 
der  Windrichtung.  Der  hier  nach  der  ersten  Art  gefundene  Wert  von  jx 
liefert  nun  allerdings  zwischen  Boden  und  305  m  Hoke  eine  Rechts- 
drehung  des  Windes  von  39°,  wiihrend  sie  nach  der  Beobacktung  nur 
25°  betragen  soUte.  Akerblom  hat,  um  ein  doppeltes  Ergebnis  zu  ver- 
meiden  und  sowohl  die  Beobachtung  der  Windstarke  als  auch  die  der 
Windrichtung  wiederzugeben,  einen  mit  der  Hoke  variablen  Druck- 
gradienten  angenommen  und  ist  damit  zu  einem  nock  20  mal  groBeren 
Wert  fiir  die  virtuelle  Reibung  gelangt  als  wir  hier.  Da  es  uns  nicht 
so  sehr  auf  die  GroBe  der  virtuellen  Reibung  ankommt,  als  auf  die  Be- 
wegungsformen  der  Luft  nahe  der  Erde,  so  behalten  wir  die  einfachere 
Annahrae  von  dem  konstanten  Gradienten  bei,  und  lassen  die  endgiiltige 
GroBe  von  a  dahingesteUt.4) 


1)  Hann,  Lehrbuch  der  Met.,  3.  Aufl.,  S.  393. 

2)  Koppeu  gibt  (Met.  Zeitscb.  1911,  S.  162)  die  Windstarke  in  500  m  Hohe 
als  etwa  doppelt  so  groB  an,  wie  die  in  20  m.  Nach  den  aerologischen  Ergeb- 
nishen  nimmt  danach  die  Windstarke  viel  lansrsamer  mit  der  Hnhe  ?n  q1q  fx*. 


ora  abgeleitet  wird. 
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Anderung  des  Windes 


v  F*  virtuellen  innereu  Reibung  ist  jedenfalls  recbt 

verwickelt.  Sie  druckt  die  von  emer  Luftsehicht  auf  die  andere  iiber- 
tragene  Bewegung  at.. u  Da  wohl  fast  immer  Vermischungen  der  Schicl.ten 
durch  kleine  Wirbel  (Turbulent)  und  dureb  vertikale  Luftstrcime  statt- 
bnden.soist  durch  solche  ein  Ausgleich  der  Bewegung  (der  Geschwin- 
digkeit)  Yiel  rascher  moglich  als  durch  bloBen  Austausch  der  einzelnen 
Molekiile,  wie  bei  der  wahren  inneren  Reibung1).  Infolgedeasen  ist  die 
„virtuelle“  mnere  Reibung  ganz  ungleich  viel  groBer  als  die  wahre 
(vgl.  Abschnitt  41);  sie  ist  ferner  auch  offenbar  nicht  wirklich  eine  Kon- 
stante,  sondern  ein  mittlerer  Ausdruck  der  gerade  herrschenden  Be- 
wegungsverkaltnisse  (wie  dies  iibrigens  aucli  die  wahre  innere  Reibung 
fur  sehr  kleine  Zeitintervalle  sein  muB).  Bei  starkem  vertikalen  LufF 
austausch,  wie  bei  Tag,  wo  die  untersten  Luftschichten  an  der  Erdober- 


fiacke  erwarmt  werden  und  aufsteigen,  wird  p  vermutlicli  groBer  sein 
als  bei  Nacht,  wo  die  kalten  unteren  Schichten  getrennt  von  den  oberen 
verharren. 

Wir  mlissen  darum  auch  erwarten,  daB  die  Zunahme  der  Wind- 
starke  nach  aufwarts  bei  Tag  viel  geringer  ist  als  bei  Nacht.  Und 
dies  haben  ja  auch  die  Beobaehtungen  bestiitigt2).  Espy  und  Koppen 
erklarten  den  Gegensatz  im  taglichen  Gang  der  Windstarke  nahe  und 
fern  vom  Bo  den  in  dieser  Weise3).  Da  das  Verhaltnis  der  Wind- 
starken  auf  dem  Eiffelturm  und  in  21m  Hoke  zwischen  2,8  um  2hp 
und  4,8  um  4 — 6htt  schwankt,  so  kann  man  nicht  erwarten,  mit  dem 
hier  beniitzten  Mittelwerte  4,05  eine  GroBe  p  zu  finden,  die  dem  mitt- 
leren  Winkel  zwischen  den  Windrichtungen  dieser  beiden  Orte  genau 
entspricht. 

Wir  wollen  nun  noch  die  Ergebnisse  der  Tkeorie  liber  die  Art  der 
Luftbewegungen  kurz  besprochen.  Die  Formeln  auf  S.  106  fur  Wind¬ 
starke  und  Ablenkungswinkel  enthalten  eine  periodische  Funktion  der 
Hohe,  cos  a 2,  die  stets  mit  dem  Faktor  e~a:  yorkommt.  Es  ist  also  eine 
periodische  Yeranderung  mit  der  Hohe  vorhanden,  die  nach  aufwarts 
immer  kleiner  wird.  Da  a  =  0,01082  m_  1,  so  ist  die  Hohe  H7  innerhalb 
welcher  die  ganze  Periode  liegt,  ungefahr  600  m.  Dort  ist  e  ai—  0,002, 
also  schon  sehr  gering,  so  daB  liber  jene  Hohe  hinaus  die  periodischen 
Glieder  keine  Rolle  mehr  spielen  und  nur  die  erste,  unterste  Periode, 


bzw.  ein  Teil  derselben,  in  Betracht  kommt. 

Die  Auswertung  liefert,  wenn  fur  sehr  groBe  Hohen  tv0=  20  m/sec 


1)  M.  Margules  ist  (Denkschr.  d.  Wien.  Akad.,  Bd.  73,  1901)  durch  eine 
Uberschlagsrechnung  zu  dem  Resultat  gelangt,  daB  die  wahre  innere  Reibung 
nur  sehr  langsam  zum  Yerbrauch  der  lebendigen  Krafte  von  Luftstromungen 
fuhren  kann.  Er  bedient  sich  hierzu  der  von  Stokes  abgeleiteten  ^  eic 

fur  den  Energieverlust  durch  innere  Reibung.  Vgl.  auch  Abschnitt  5,  .  . 

2)  Hann,  Lehrbuch  der  Met.,  3.  Aufl.,  S.  406. 

3)  Annal.  d.  Hydrogr.,  1883,  S.  625;  ferner  bei  Hann,  a.  a.  O.  b.  40  . 
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angenoinmen  wird,  folgende  Verteilung  der  Windstarke  U!  und  des  Ab- 
lenkungswinkels  a  vom  Gradienten: 


z  = 


5  m 

w  =  1,49  m/sec 

«  =  46° 

•  >  Q 

DO 

10 
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48 

2 
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42 
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89 

59 
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90 
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Hieraus  erselien  wir  zun’achst  eine  rasche  Zunahme  der  Windstarke 
mit  Entfernung  vom  Boden  und  gleichzeitig  eine  Zunahme  des  Ab- 
lenkungswinkels;  iiber  erstere  wurde  schou  oben  gesprochen,  die  letztere 
wird  gewbhnlich  als  „Rechtsdrehen  c]es  Windes  mit  der  Hohe“  bezeichnet 
und  ist  eine  normale  Erscheinung  auf  der  nordlichen  Halbkugel.  Die 
modernen  aerologischen  Untersuchungen  haben  gezeigt,  daB  diese  Rechts- 
drehung  meist  in  etwa  1  km  Hohe  ihren  vollen  Wert  erreicht  bat:  da- 
bei  ist  ihr  Betrag  iiber  verscbiedenen  Gebieten  (Kontinent,  Insel)  reclit 
ungleich. 

Fiir  England  und  Lindenberg  bat  Gold1)  folgende  Mittelwerte  des 
Winkels  gebildet,  welcben  der  obere  Wind  mit  dem  unteren  nalie  der 
Erde  einscblieBt: 
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^  ergleicbt  man  diese  Ergebnisse  mit  den  oben  berecbneten  Winkeln  a , 
so  erkennt  man,  daB  es  sebr  darauf  ankommt,  in  welcben  Hoben  man 
die  untere  Windricbtung  miBt. 

Eiue  Eigentfimlichkeit  der  Gleichungen  ist  es,  daB  sie  groBere  Wind¬ 
starke  (21,37  m/see)  in  200  m  angeben,  als  in  1000  m, "und  daB  der 
Ablenkungswmkel  fiber  den  Wert  von  90°  hinauswachst.  Praktisch 
spielen  diese  Ihfferenzen  wegen  ihrer  Kleinheit  keine  Rolle,  sie  sind 

(vg7  ‘'Sr6886  Weg6n  der  KraftTerteila,,&  die  ^ugrunde  liegt 

•  ^le  om  liiBt  s‘ch  im  a%emeinen  annebmen,  daB  der  Wind 

ill  e  wa  m  Hohe  schon  seine  normale  Starke  erreicht  bat  und  daB 

kann  aHo.nT  '"nT  t  Gradienten  se"krecbt  steht.  Man 

ann  also  in  dieser  Hohe  schon  die  Lnftstromungen  behandeln,  als  wiirde 


1)  Geophysical  Memoirs  des  Met.  Office,  London  1013.  Nr.  5. 


Krafteverteilung 

keine  Reibung  (Abschnitt  36)  vorkanden  sein,  was  fur  viele  meteoro- 
logiscbe  Aufgaben  von  Bedeutung  ist. 

Eine  kurze  Betrachtung  sei  nock  der  virtuellen  Reibungskraft  ge- 

widmet.  Ihre  Komponenten  in  der  x-  und  w-Ricktung  waren:  R  =  ud— 

d*v  X  ^  dz%’ 

S^e  lass6n  sicb  aus  den  Integralen  berecknen  und  geben  fiir 

die  totale  Reibungskraft  den  Wert  R  =  e-ai  j)er  Winkel  B 

Q  I  ’ 

welcken  letztere  mit  der  positiven  #-Achse  einscklieBt,  ist  bestimmt 
d2v 
dz2 

durck  tg  /3  =  =  tg  as.  Die  Losung  ist  (5  ==  it  -f-  as.  R  nimmt  also 

dz2 

nack  aufwarts  ab  und  rotiert  auBerdem  mit  zunekmender  Hoke  in  der 
Ricktung  des  Ukrzeigers.  Die  Reibung,  von  welclrer  Guldberg  und 
Mok  n  annakmen,  sie  wirke  stets  der  Windricktung  entgegen,  scklieBt 
nun  mit  der  Windricktung  den  Winkel  d  =  (5  —  cc  ein.  Die  Berecknung 
liefert  fur 

s  =  5  m  10  m  20  m  50  m  100  m  150  m  200  m 

d  =  136,5°  138°  141,5°  152°  171,5°  194°  219° 

In  kleinen  Hoken  iiber  dem  Boden,  wo  gewoknlick  die  Windstarke 
beobacktet  wird,  also  in  10  bis  20  m,  liegt  die  Reibungskraft  demnach 
reckts  riickwarts  von  der  Gesckwindigkeit,  ganz  in  Ubereinstimmung 
mit  dem  oben  erwaknten  Ergebnis  von  Sandstrom;  dieser  fand  den 
Winkel  zwiscken  Reibungskraft  und  dem  Wind  entgegengesetzter  Rick¬ 
tung  zu  38°.  Fast  genau  den  gleicken  Wert  (180 — 141,  5  =  38,  5°)  er- 
kalten  wir  aus  der  Tkeorie  fur  20  m  Hoke,  wakrend  dieser  Winkel  naker 
dem  Boden  groBer  ist,  in  einiger  Hohe  aber  durck  Null  kindurckgekt 
und  nun  mit  anderem  Vorzeicken  wieder  zunimmt.  Dock  wird  zugleich 
die  Reibungskraft  so  klein,  daB  sie  keine  Rolle  mekr  spielt. 

Die  folgenden  zwei  Figuren  (23)  versinnlicken  im  Gegensatz  zu  Fig.  21 
die  Krafteverteilung  bei  geradliniger  Bewegung  (keine  Zentrifugalkraft ) 
10  m  Hohe  50  m  Hohe 


Fig.  23. 
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auf  der  nordlichen  Halbkugel,  und  zwar  fur  10  m  und  oOm  llohe. 
Gradient  ist  fur  beide  Holien  gleich  angenommen  worden. 

In  10  m  Hohe  ist  die  Iieibungskraft  groB,  der  W  md  und  mit  lh 
auch  die  ablenkende  Kraft  klein.  In  50  m  ist  der  Wind  starker,  die 
Reibung  geringer.  Die  gezeicbneten  Winkel  a  und  d  sind  den  Gleichungen 

entnommen.  .  j  17- 

Man  kann  noch  fragen,  wie  sich  nun,  bei  innerer  Reibung,  das  V  er- 

haltnis  zwischen  Windstarke  und  Gradient  stellt;  ob  man  dasselbe  noch 

immer  wie  beim  Guldberg-Mohnschen  Reibungsansatz,  zu  groB  findet. 

Dieses  Verhaltnis  war  nach  Guldberg-Mohn  (S.  99)  — ==^—5  nun 

Mit  unserem  Wert  fur  a  wird  der 


—  2  az 


ist  es  y  ]/l  —  2e-a*cos  az  +  e 

W urzelausdruck  fur  z  =  10  m :  0,145,  fur  z  =  20  m :  0,286.  Nehmen  wir  die 
Reibung  von  flachem  Festland  (Paris)  zu  =  6  -  10-5  an  (S.  100),  so  er- 

=  0,859  •  104, 


halten  wir  fiir  cp  nahe  50°,  also  l  =  10  4  die  GroBe  /== 

y  l  — J—  k 

die  GroBe  ~  ]/l—  2e~az  cos  az  +  e~2az  fiir  10  m  Hohe  zu  0,145  •  104, 

fiir  20  m  Hohe  zu  0,286  •  104.  Das  besagte  Verhaltnis  ist  also  jetzt 
wirklich  kleiner  und  diirfte  durchschnittlich  fiir  den.  Wind  in  20  m  Hohe 
dem  wirklich  beobachteten  entsprecben. 

Aus  den  letzten  Zahlen  sieht  man,  daB  es  keinen  Sinn  hat,  die  Wind¬ 
starke  schlechtweg  in  ihrem  Verhaltnis  zum  Gradienten  zu  untersuchen; 
man  muB  bei  solchen  Fragen  genau  angeben,  in  welcher  Hohe  die  Wind¬ 
starke  gemessen  ist,  da  sie  mit  der  Entfernung  yon  der  Erdoberflache 
in  den  untersten  50  m  sehr  rasch  zunimmt. 

40.  Ausfullende,  stationare  und  gegen  den  G-radienten  ge- 

richtete  Bewegungen.  Die  Verwendung  des  Ausdrucks  fiir  die  innere 

Reibung  in  den  Bewegungsgleichungen  ist  nur  bei  den  einfachsten 

Stromungsverhaltnissen  durchfuhrbar;  der  yiel  bequemere  Ausdruck  von 

uldberg  und  Molin  ist,  wie  wir  saken,  nicht  genau  genug.  Es  emp- 

tiehlt  sich  daher,  wo  immer  es  moglich  ist,  von  den  Luftstromungen  in  den 

unt(M  >ten  Schichten  ganz  abzusehen  und  die  Bewegungen  in  Hohen  zu  be- 

trachten,  in  welchen  die  Reibung  keine  Iiolle  mehr  spielt;  dies  ist  schon  in 

;  >0  )  ™  “nahemd  der F all.  Hier ist n ach  Abschnitt 36  im  stationaren  Zustand 

<er  ind  parallel  denlsobaren  oder  senkrecht  zum  Gradienten  an- 
zunehmen. 

G  old1)  hat  untersucht,  ob  die  fiir  geradlinige  oder  krummlinige  statio- 
nare  Bewegungen  ohne  Rucksicht  auf  die  Reibung  abgeleiteten  Glei- 

wfT  W8°1U'  87)  mi*-den  Beobaclltu“gen  stimmen;  er  benQtzte 
..erzu  d>e  \\  mdmessungen  in  1000  m  Hohe,  welche  durch  BaUon-  und 

henaufstaege  uber  Lindenberg  gewonnen  wurden.  Das  Ergebnis  war. 
1)  Barom.  Grad.  &  Wind  Force;  Rep.  to  Dir.  Met.  Off.,  London,  1908. 
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Ausfiillende  und  Gradienten  erzeugende  Winde 


daB  die  mittels  der  ausgemessenen  Druckgradienten  bereclineten  Wind- 
starken  mit  den  beobacliteten  durcbscbnittlicb  auf  7,5°/0  stimmten-  dock 
waren  die  berechneten  auch  hier  nocb  immer  grober  als  die  beobacbteten. 

Wir  konnen  daber  obige  Behauptung  fiber  die  Ricbtung  der  Winde 
in  der  Hobo  als  bestatigt  betracbten,  solange  der  Zustand  stationar  ist. 

uno  bat  zur  Folge,  dab  Lnftdruckunterscbiede 
zNviscnen  verscliiedenen  Orten  durcb  Luftbewegungen  verbaltnismabig 
langsam  ausgeglicben  werden  konnen.  Wfirde  die  ablenkende  Kraft  der 
Erdrotation  feblen,  so  wfirde  jede  Luftbewegung  bald  zur  Ausffillung 
des  Gradienten  ffibren.  Tatsacblicb  wird  eine  solcbe  Ausffillung  in  einiger 
Kobe  nur  durcb  eine  Komponente  der  Bewegung  moglich,  die  bei  nicbt 
stationaren  Bewegungen  auftritt  und  fast  stets  recbt  klein  ist.  Denn  bei 
den  \  ergleicben  zwischen  W indstarke  und  Gradienten,  z.  B.  jenen  Golds, 
zeigte  sicb,  dab  man  im  allgemeinen  nicbt  weit  feblt,  wenn  man  die 
btromungen  als  stationar  betracbtet.  Die  Abweicbungen  vom  stationaren 
Zustand  sind  immer  recbt  klein,  was  Sbaw1)  geradezu  als  ein  meteorolo- 
giscbes  Gesetz  angeseben  wissen  will. 

Wir  fanden  oben  (S.  85):  ~  +  2 rosin  (pv  =  —  1 und  eine  analoge 

(It  Q  0  X 

Gleicbung  ffir  die  y- Acbse.  Danacb  kann  im  nicbt  stationaren  Zustand 
die  Bescbleunigung’  in  der  x- Acbse  zum  tiefen  oder  zum  boben  Druck 

gericbtet  sein,  je  nacbdem  die  Gescbwindigkeit  in  der  ?/-Acbse,  v,  zu 

cl  u 

klein  oder  zu  groB  ist,  um  den  Gradienten  zu  kompensieren.  Ist  zum 

tiefen  Druck  gericbtet,  so  wird  im  allgemeinen  der  Gradient  gescbwacbt, 
da  Luft  in  die  Gebiete  befordert  wird,  in  denen  der  tiefe  Druck  berrscbt 

(,, ausfiillende  Bewegung^).  Ist  ^  zum  hohen  Druck  gericbtet,  so  wird 

im  allgemeinen  der  Gradient  starker;  wir  haben  eine  Bewegung,  welcbe 
Druckunterscbiede  bervorruft,  eine  „Bewegung  gegen  den  GradientenE2) 
Eine  solcbe  Bewegung  ist  nicbt  die  einzige,  welche  Gradienten  erzeugen 
kann;  sie  darf  somit  aucb  nicbt  als  notwendige  Bedingung  ffir  die  stets 
wieder  neu  auftretenden  Druckunterscbiede  angeseben  werden.  Es  scbeint 
im  Gegenteil,  dab  die  Druckgradienten  in  einem  Niveau  meist  durcb  „aus- 
ffillende“,  also  zum  tiefen  Druck  gerichtete  Bewegungen  in  boberen 
Niveaus  entsteben;  man  kommt  mit  der  Betracbtung  emer  bonzontalen 

Luftscbicbte  bier  nicbt  aus.  Ist  in  der  Hobe  z.  B.  em  Gradient  von  but 

n  Im  Vorwort  zu  der  oben  zitierten  Arbeit  Golds.  „T.  ,  ...  ,  ,  . 

2)  N  Ekholm  hat  darauf  aufmerksam  gemacht,  daB  die  Win  s  a^ 
Verfaderungen  des  Gradienten  groBer  ist,  wenn  der  Gradient  eben  , 

wenn  er  eben  abnimmt,  wenn  also  Steig-  bzw.  Fallgebiete  des  Luftdru'“  J“r 
einen  Ort  hinwegziehen;  denn  im  ersten  Fall  tritt  zur  kommt 

ponente  der  Gescbwindigkeit  die  Beschleumgung  h.nzu  im  Sweden  11  ^  , 

sie  in  Abzng  (Met.  Zeitsch.  1907,  S.  148;  anch  zitiert  bei  bandstrom,  Bull.  Mt. 
Weath.  Obs.  \  ol.  Ill,  S.  301). 
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nach  Nord,  so  wird  die  Luft  dort  eine  ausfuUende  Bewegung  gege 
Norden  ausftihren  konnen;  hierdurch  wird  die  Erdoberflache  im  Siu  en 
entlastet,  im  Norden  belastet,  es  kann  also  ein  Gradient  an  der  Erdo  ber- 

fliiche  von  Norden  nach  Siiden  die  Folge  sein.  . 

Bewegungen  gegen  den  Gradienten  im  obigen  Sinn  salien  wir  (Ab- 
schnitt  37)  bei  den  Oszillationen  der  Luft  unter  dem  EinfluB  eines  kon- 
stanten  Druckgefalles.  Sie  sind  Erscheinungen  der  Triigheit  der  Luft- 
massen  und  mussen  bei  samtlichen  Wellenbewegungen  in  der  Luft  vor- 
kommen,  ferner  aucb  bei  unperiodischen  Veriinderungen  der  Krafte, 
namentlich  der  Gradientkraft.  Veriindert  sich  die  Yerteilung  des  Luft- 
-d rucks,  so  kann  sicli  die  Luftbewegung  nicht  plotzlich  der  neuen  Kraft- 
verteilung  anpassen,  sondern  nur  allmahlich.  Hierbei  wird  es  vorkommen, 
daB  die  Triigbeit  der  Luftmassen  Gradienten  verstiirkt,  wie  aucb,  daB 
sie  solcbe  abschwacht.  Mit  dem  Ausdruck  des  „Anpassens  der  Luft- 
stromungen  an  die  vorkandenen  Krafte"  ist  bier  die  Anniiherung  an  den 
stationaren  Bewegungszustand  gemeint,  die  unter  dem  EinfluB  einer 
Keibungskraft  recbt  rascb  vor  sich  gebt  (S.  102). 

Bestandige  Luftstromungen,  welche  den  Gradienten  nicbt  ausfiillen, 
sind  nur  in  den  hoheren  Luftscbichten  moglicb ;  nabe  der  Erdoberfliicbe, 
wo  der  Wind  der  Reibung  wegen  niclit  senkrecbt  zum  Gradienten,  sondern 
unter  einem  kleineren  Winkel  gegen  ibn  webt,  werden  die  Bewegungen 
fast  immer  ausfiillende  sein.  Die  Erdoberflache  ist  hierdurch  als  ein 
Niveau  gekennzeicbnet,  welches  die  Erlialtung  eines  bestebenden  Be- 
wegungszustandes  verbindert.  Sie  ist  tatsachlich  das  wicbtigste  Storungs- 
niveau  der  Luftstromungen  und  spielt  eine  ganz  bervorragende  Rolle 
fiir  dieselben.  Dies  auBert  sich  in  Erscheinungen,  auf  die  wir  bei  Be- 
sprechung  der  unperiodiscben  Luftdruckanderungen  zuriickkommen. 

Wabrend  in  einem  hoheren  Niveau  recbt  groBe  borizontale  Druck- 
unterscbiede  bei  geeigneten  Windstarken  stationar  sein  konnen,  ist  dies 
an  der  Erdoberflache  nicbt  moglicb,  da  die  Windstarken  hier  fortwabrend 
durch Reibung  verringert  werden  und  gewisseGrenzen  nicht iiberschreiten 
lnfolgedessen  nimmt  aucb  die  Veranderlicbkeit  des  Luftdrucks  von  einem 
Tag  zum  anderen  mit  zunebmender  Hoke  zu,  urn  erst  in  der  Stratosplnire 
geringer  zu  werden  (vgl.  Abscbnitt  68). 

/n .^US  emfm  alinllclien  Grund  ist  die  Jahresscbwankung  des  Luftdrucks 
(Differenz  der  extremen  Monatswerte)  an  der  Erdoberfliicbe  viel  gerin-er 
ills  in  der  Hohe  (z  B  Genf  3,3  mm,  Sonnenblickgipfel  10,6  mm).').  Der 
1  ruek-  aa  der  Erdoberflache  ist  immer  nahezu  durch  die  Gesamtmasse  der 
Atmosphere  bestimmt,wahrend  derDruck  in  bestimmterHohe  bei  gleicher 

der  Luft,'  I TP  T  Je  DaCl1  den  herrscteQden  Temperaturverhaftnissen 
d  Luftsaule  darunter  ganz  verscbieden  ausfallt. 

i°  rdoberflache  stellt  sich  somit  nicbt  als  das  Niveau  dar 


in 


L  Nach  Hann,  Lehrb.  d.  Met.,  3.  Aufl.,  S.  199. 
1  -  *  n  e  r :  Dynamische  Meteorologie 
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Turbulenz 


welchem,  als  dem  untersten,  die  Luftbewegungen  und  die  damit  yer- 
bundenen  Druck-  und  Temperaturgradienten  am  intensivsten  und  aus- 
gesprochensten  auftreten,  wie  man  wobl  erwarteu  kormte,  sondern  als 
em  Niveau,  in  welcbem  diese  Erscbeinungen  nur  verflacbte  und  abo-e- 
schwacbte  Abbilder  jener  in  boberen  Scbicliten  sind.  Fur  den  an  die 
Erdoberfliicbe  gebundenen  Beobacbter  ist  diese  Tatsacbe  nicht  giinstig. 


41.  Turbulenz  der  Bewegung.  Scbon  auf  S.  97  wurde  darauf 
liinge wiesen,  daB  die  Luftteilchen  sicb  nur  bei  geringen  Gescbwindigkeiten 
denbydrodynamiscben Gleichungen entspreebendbewegen.  A.Weg'ener1) 
bat  bierauf  neuerdings  aufmerksam  gemacbt,  naebdem  M.  P.Rudzki2) 
scbon  im  Jabre  1892  iibnlicbe  Ansicbten  geauBert  batte.  Unsere  bis-  , 
berigen  Kenntnisse  dieser  Yerbiiltnisse  sind  nocb  sebr  mangelbaft.  Man 
weiB,  namentlich  aus  Aufzeichnungen  von  Winddruckmessern,  daB  der 
Winddruck  und  mit  ibm  die  Wiudgescbwindigkeit  fortwabrenden  starken 
Intensitiitsscbwankungen  unterliegt.  Was  wir  im  vorigen  stets  als  Wind- 
gescbwindigkeit  bezeicbneten  und  in  die  Recbnung  einfiibrten,  ist  nur 
ein  Mittelwert  iiber  eine  mebr  oder  weniger  lange  Zeitspanne  genommen, 
wie  ihn  etwa  dasScbalenkreuzanemometer  vermoge  seiner Tragheit  liefert. 
In  Wirklicbkeit  ist  die  Bewegung  nabe  der  Erdoberflacbe  fast  immer 
eine  stoBweise,  rpulsatoriscbe“.  Nur  bei  sebr  scbwacber  Luftbewegung 
scbeint  eine  den  bydrodynamiscben  Gleicbungen  entspreebende  unge- 
storte  Bewegung  moglicb  zu  sein.  Bei  Zunabme  der  Gescbwindigkeit 
tritt  plotzlicb  die  Turbulenz  ein,  bei  weloher  die  Strombabnen  durcb- 
einander  laufen,  kleine  Wirbel  sicb  bilden,  die  Gescbwindigkeiten  von 
Teilcben  zu  Teilcben  stark  wecbseln  und  infolgedessen  aucb  der  Druck 
auf  eine  der  Stromung  entgegengestellte  Flacbe  sebr  variabel  wird.3) 

Gelegentlich  von  Dracbenaufsteigen  bat  Dines4)  aus  dem  wecbseln- 
den  Zug,  welclien  die  Dracbenleine  erleidet,  scblieBen  konnen,  daB  der 
Wind  mit  zunehmendem  Abstand  von  der  Erdoberflacbe  gleicbmaBiger 
wird.  Als  MaB  der  Zugschwankungen  definierte  er  die  Dilferenz  zwi- 
scben  maximalem  und  minimalem  Zug  in  einer  Minute,  dividiert  durcb 
den  Mittelwert  des  Zuges  in  dieser  Zeit  (Gustines-  oder  WindstoB-Faktor). 
Dieser  Faktor  betragt  in  30  m  Hobe  nur  mebr  75%,  in  1000  m  Hobe 
oar  nur  mebr  27%  vom  Werte  in  10  m  Hobe  iiber  dem  Erdboden. 
Man  sielit  daraus,  daB  der  groBte  Teil  der  Turbulenz  des  Windes  durcb 
die  Nahe  der  Erdoberttache  und  ihre  groBen  Unebenheiten  zustande 
kommt.  Doch  ist  auch  in  boheren  Schicbten  bei  starken  Winden  die 
..turbulente"  Stromung  die  Kegel,  nicht  aber  die  ideale  Stromung  der 
Bewegungsgleicbungen. 


1)  Met.  Zeitschr.  1912,  S.  49.  .  .  i01£)  «  q4o 

2)  Arm.  d.  Hydr.  u.  mar.  Met.,  1892  und  Met.  Zeitschr.  1912,  S.  343. 

3)  Ygl.  Hann,  Lehrb.  d.  Met.  3.  Aufl.  S.  389. 

4)  Met.  Zeitsch.  1912,  S.  37  und  1913,  S.  313. 
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Itudzki  hat  (a.  a.  0.)  betont,  daB  in  den  unregelmaBigen  StrS- 
gslinien  durch  die  Vermischung  der  Luttpartikel  und  di  S 

von  "kleinen  Wirbeln  groBe  Energiemengen  ver bren  gehen.  i 
Bewegungsgleicbungen  enteprecbende  Geschwmdigkeit  wird 
mittlere,  meBbare  Geschwindigkeit  des  Luftstroms  erschemen,  da  die 
einzelnen  Teilchen  sich  zum  Teil  auch  quer  zu  der  allgememen  btro- 
mungsrichtung  bewegen;  infolgedessen  muB  die  mittlere  Geschwmdig¬ 
keit  kleiner  werden  als  jene.  Zudem  kann  bei  der  Bildung  von  klemen 
Wirbeln  ein  Teil  der  lebendigen  Kraft  in  Warme  iibergeben.  Die  Iheone 
liierfiir  iet  nicbt  gegeben,  doch  ist  wenigstens  dargetan,  warum  die  A  er- 
'deiclie  von  Gradient  und  Windstarke  nabe  der  Erdoberflacke  so  unbe- 
friedigend  ausfielen.  Wir  saben  oben  (Abschnitt  40),  daB  erst  in  groBerer 
Entfernung  von  der  Erde  die  berecbnete  W  indstarke  mit  dei  gemessenen 
nabe  iibereinstimmt  (Gold);  aber  aucb  bier  ist  die  ersteie  noch  lniniei 
groBer  als  die  letztere. 

Naturlicb  sind  die  Wirkungen  der  Turbulenz  in  den  empiriscken 
Reibungskoeffizienten  enthalten;  d.  h.  es  wird  sowobl  der  Guldberg- 
Moknsche  Keibungskoeffizient  wie  aucb  der  Koeffizient  der  virtuellen 
Reibung  so  groB  gefunden,  weil  nicbt  nur  die  physikalisck  definierte 
Reibung  der  Luft,  sondern  bauptsacblicb  die  Turbulenz  mitLuftmiscbung 
und  Wirbelbildung  den  Widerstand  gegen  die  Bewegungen  verursacht. 
Somit  ist  aucb  bei  Vorbandensein  turbulenter  Bewegungen  die  Anwen- 
dung  unserer  Bewegungsgleicbungen  erlaubt,  bzw.  das  einzig  mogliche; 
nur  ist  nicbt  zu  vergessen,  daB  wir  nur  eine  mittlere  Geschwindigkeit 
beobacbten,  die  stets  kleiner  als  die  tbeoretiscbe  sein  wird. 

42.  Vertikaler  Druckgradient  und  vertikale  Bewegung. 

Die  erste  der  allgemeinen  Bewegungsgleicbungen  von  S.  33  lautete 
fiir  die  Richtung  des  Erdradius  r: 

r  —  rep 2  —  rcos2<pA(i,  —  2  co)  =  — g  —  — 

V  on  der  Bedeutung  des  zweiten  und  dritten  Gliedes  auf  der  linken 
Seite,  den  vertikalen  Komponenten  der  ablenkenden  Kraft  und  der  Zen- 
trifugalkraft,  ist  sebon  oben  (Abschnitt.  16)  die  Rede  gewesen,  wo  sicb 
zeigte,  daB  diese  Glieder  gegenuber  der  Schwerkraft  g  stets  sebr  klein 
sind  und  in  erster  Naherung  vernachlassigt  werden  konnen. 

Es  bleibt  dann  links  nur  die  vertikale  Bescbleunigung  r  iibrig. 
welche  in  Analogie  zur  borizontalen  Bescbleunigung  (Abschnitt  40)  dann 
auftritt,  wenn  dem  vertikalen  Druckgradienten  durcb  die  Vertikalkraft, 
le  Schwere,  nicbt  das  Gleicbgewicbt  gehalten  wird.  Ein  bierber  ge- 

fHikger/ An1’ ide^Ao“  warmerLuft  in  kalterer  Umgebung,  ist  schon 
t  ruber  (Abschnitt  25)  besproeben  worden. 

sehflerinfT  le|.^eSChleU  ugU"g  ^  Verb5,tai8  Schwere  stets 
g  g.  rotzdem  spielt  sie  eine  Rolle;  denn  fur  die  Witterung  ist 


116 


Vertikaler  Druckgradient 


Rrtwfl”  TlT  'Tl’T1!  BeweSunS  sc^on  von  Bedeutung.  Nahe  der 
Erdoberflache  beeinfluBt  d,e  vertikale  Beschleunigung  die  Druckvertei- 

lung  stets  so,  als  wurde  eiue  vermebrte  Scbwerkraft  wirken1).  Da  nara- 

hcb  an  der  Erdoberflache  die  vertikale  Bewegung  null  ist,  so  muB  in 

germger  Hohe  iiber  derselben  Aufwartsbewegung  eine  Beschleunmmo- 

Abwartsbewegung  eine  Verzogerung  erfahren;  beide  sind  positiv  zu 

zahlen,  so  daB  r  stets  additiv  zu  g  kinzutritt.  Die  Druckdififerenz  zwi- 

schen  zwei  Orten  in  einer  Vertikalen,  welche  den  Abstand  z  voneinander 

haben,  ist  im  Rubezustande  p0~p=p  (eWr  -  1 ).  Bei  vermebrter 
Scbwerkraft  wachst  sie;  es  entsteht  somit  durch  vertikale  Beschleuni¬ 
gung  nahe  der  Erde  eine  VergroBerung  der  vertikalen  Druckdifferenz. 
Doit,  wo  man  die  Temperatur  einer  Luftsaule  sehr  genau  bestimmen 
konnte,  ist  es  auch  gelungen,  diese  kleine  Veranderung  der  Druckdiffe¬ 
renz  nachzuweisen.  Teisserenc  de  Bort2)  hat  dies  mit  den  Beobach- 
tungen  auf  dem  Eiffelturm  in  Paris  ausgefilhrt.  Er  berechnete  den  Druck 
am  FuB  des  Turin  es  aus  dem  Druck  in  der  Hohe  und  den  Temperaturen 
der  Zwischenstationen  und  erbielt  so  einen  der  statiscben  Gleicbung  ent- 
spreclienden  Wert  p0;  andererseits  wurde  der  Druck  am  Boden  direkt 
gemessen  (po).  Dabei  ergab  sicb  im  Jabresmittel  ein  Unterschied  zwi- 
scben  beobachtetem  und  berecbnetem  Druck  am  Boden —  p0  =  0,13  mm, 
also  ein  dem  statiscben  iiberlagerter  negativer  Druckgradient  nacb  auf- 
warts  ( —  0,  13  mm);  der  Druck  ist  in  der  Hohe  zu  niedrig,  auf  die 
Luftmasse  wirkt  eine  Beschleunigung  nacb  aufwarts. 

Teisserenc  de  Bort  bat  auch  eine  tagliche  Periode  dieses  Gra- 
dienten  nachgewiesen,  die  im  Mittel  der  Monate  Januar  und  Juli  durcli 
die  folgenden  Zahlen  dargestellt  wird: 


37,a  67,a  97,a  12*m  3Ap 

—  0,01  -0,07  -0,13  -0,19  -0,19 


6*p  9^p  12;,p 

0,11  —  0,04  —  0,04  mm 


Die  negativen  Werte  sind  bei  Tage  groBer  als  bei  Nacbt,  was  auf 
starkere  vertikale  Bewegung  bei  Tage  scblieBen  laBt.3) 

Man  kann  die  Gleichung  fur  die  vertikale  Bewegung,  in  welcber 
die  Komponenten  der  Zentrifugalkraft  und  ablenkenden  Kraft  wegge- 
lassen  sind,  unter  gewissen  Voraussetzungen  integrieren.  Ist  w  die  ver¬ 
tikale  Gescbwindigkeit,  so  ist  =  —  g  —  ^  ,  wo  g  statt  r  gesetzt 


1)  F  M.  Exner,  Sitz.  Ber.  Wien.  Akad.  Bd.  112  Abt.  II a,  1903  S.  345. 

2)  Ann.  Bur.  Centr.  Met.  de  France,  1890.1,  S.  B  209  und  Compt.  Rend. 

’jd’  3)2 *FeWe9r5,von8l4°6C  in  der  Temperatur  der  Luftsaule  von  Eiffelturmhohe  wiir- 

den  den  Druckgradient  um  0,1  mm  verandern;  so  groBe  Temperaturfehler  kann 

man  aberbei  Hittefwerten  nicht  annehmen,  so  daB  die  Deutnng  d.eser  Beob- 

achtungen  wolil  einwandfrei  ist. 


Hydrodynamischer  Druck 

dw  dw  .  dw 
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ist.  Nun  ist  zunachst  (vgl.  S.  32):  =  ff  +  «  £  +  *  ^  +  «  3=- 1™ 


dw 


stationaren  Zustand  ist^?  =  0;  nehmen  wir  ferner  an,  die  Luftbewe- 

c  t 

gung  sei  wirbelfrei1),  so  muB  sein:  ^  *  Yz'  Hiernach  wird. 

O  /..i  I  „.2  I  „»,2\  2/.2  _  _  .  . . 


dw  x  d  (w*  -f-  4*  w*) _  1 


dt 


2 


*  „  ,  wo  c  die  totale  Geschwindigkeit  ist. 

i  cz  1 


Man  hat.  somit  }  ^  +  9  +  ~ Yz  =  Ist  nocl1  die  TemPeratur  ^ 
nach  der  Hohe  2  konstant,  so  folgt  durch  Integration: 

~  +Q2  +  RTlgp  =  f  (xy), 

also  eine  Gleickung,  welclie  die  Druckverteilung  nach  der  Hohe  angibt.2) 
Es  hiingt  nun  der  Druck  von  der  Bewegung  der  Luft  ab  (hydrodynami- 
scher  Druck)  und  die  statische  Gleichung  (Abschnitt  19)  gilt  nur  bei 
ruhender  Luft,  wo  c  =  0. 

A\  ird  der  Druck  am  Erdboden  (#  =  0 )  p0,  die  Geschwindigkeit  da- 

selbst  c0  genannt,  so  folgt  liTlg—  =  gz  -f-  - — --  C(> .  Wir  haben  diese 

Ableitung  gewiihlt,  weil  man  nun  unmittelbar  sieht,  daB  der  Effekt  der 
Geschwindigkeitsunterschiede  auf  die  Druckdifferenz  eine  direkte  Folge 
der  vertikalen  Beschleunigung  ist.3)  Unter  c  ist  die  totale  Geschwindig¬ 
keit  verstanden.  Bei  wirbelfreier  Bewegung  kann  zwar  die  vertikale 
Komponente  derselben  nicht  uberall  null  sein;  trotzdem  ist  sie  meist 
so  gering,  daB  c  und  c0  hauptsacklich  durch  die  horizontal  Komponente. 
die  Windgeschwindigkeit  schlechthin,  bestimmt  sind. 

Wir  erhalten  also  eine  Veranderung  des  vertikalen  Druckgefalles 
,U^ch  einen  Unterschied  der  Windstarken  oben  und  unten.  Die  Druck- 
uillerenz  zwischen  Basin  und  oberer  Begrenzung  der  Luftsaule  z  wird 
veigioBert  wenn  die  Windgeschwindigkeit  oben  groBer  ist  als  unten. 
Naclidem  d,es  das  Normals  ist,  so  folgt  aucb  aus  der  Integralgleichung 

lot  I6"  g  Giadienten  ge^QUbel'  de“  Buhezuetande,  wif 
sie  oben  bewiesen  wurde.  Anderkd‘)  bat  den  letzteren  Weg  aewiihlt 
un.  den  vertikalen  Gradienten  zu  bestimmen.  S  °  ’ 

in  der Vintekrahnn?l  w  beurteilen>  "ieviel  ein  Unterschied 

mdstarke  ausgibt.  Ist  z.  B,  wie  auf  dem  Eiffelturfh  im  Jahres- 

«  vel  2die'aCu?saQialSe?,.The0r-  Physik'  1903.  s-  »«• 

die  eine  Luftma.se  durchmtfhtund  dm’hkT  7^™  d6r  I1r"ckrerii"d*™g 
3)  Die  gewohnliche  AUeih".  a  h,erdurch  erzeugten  Windst&rke.  ’ 

gleichungen  (vgl.  S.  127)  setzfc  die  VernachllJ-0™6  f"8  aUen  drei  Bcwegungr- 
vorans,  soudern  gilt  ganz  allgemoin  wmn  ZT®  “  8cheiubaten  Kraft.-  niclit 
*1  Met.  Zeitsch.  1*05  S  f4“  Bewegung  wirbelfrei  ist. 
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mittel1),  c  =  8,7  m/sec,  c0  =  2,2  m/sec,  so  findet  sich  =  35;5. 

Dieser  Untersckied  gibt  fur  den  Luftdruck  soviel  aus,  als  wurde  die 

Holie  der  Saule  um  -  -~°  ,  also  um  3,5  m  gewachsen  sein.  Der  Druck 

s°n  au^  ^em  Diffelturm  durcli  diese  Stromungsverhaltnisse  um 
etwa  0,3  mm  Hg  erniedrigt  werden,  einen  Wert,  der  allerdings  dreimal 
so  gioB  ist,  als  der  von  Teisserenc  de  Bort  empirisch  gefundene2). 
Der  Grund  fur  den  Unterscliied  kann  zum  Teil  darin  liegen,  daB  durcli 
die  Mittelbildung  die  Ergebnisse  stets  abgesckwacht  werden,  zum  Teil 
darin,  daB  die  Voraussetzung  wirbelfreier  Bewegung  gewiB  nicbt  er- 
fiillt  ist.  Sobald  die  vertikale  Bewegung,  welche  dieser  entspricbt,  zum 
Teil  felilt,  muB  aucb  der  fraglicke  Effekt  auf  den  Luftdruck  vermindert 
werden. 


Im  allgemeinen  konnen  wir  trotzdem  die  statische  Grundgleichung, 
aus  der  sich  die  Hohenformel  ergibt,  als  sehr  genau  giiltig  ansehen;  die 
vertikale  Bescbleunigung  beeinfluBt  die  Druckverteilung  so  wenig,  daB 
sich  dieser  Effekt  meist  der  Beobacktung  entziekt. 

Demzufolge  ist  dann  allerdings  auck  die  fur  das  Wetter  wicktige 
vertikale  Bewegung  aus  der  Bewegungsgleichung  kaum  bestimmbar. 
Besser  ist  hierfiir  die  Kontinuitatsgleickung  zu  braucken,  womit  wir 
nockmals  in  das  Gebiet  der  Kinematik  (5.  Kapitel)  kommen.  Schon  im 
Abschnitt  31  wurde  bemerkt,  daB  eine  Zunakme  der  Stromungsgesckwin- 
digkeit  in  einer  korizontalen  Stromiokre  in  einer  Luftsaule  absteigende 
Bewegung  verlangt,  und  umgekekrt.  Da  die  Druckverteilung  meist 
leickter  und  iibersichtlicker  dargestellt  werden  kann,  als  die  Geschwin- 
digkeitsverteilung,  so  empfieklt  es  sick,  die  korizontalen  Geschwindig- 
keitskomponenten  in  der  Kontinuitatsgleickung  durcli  die  Druckgra- 
dienten  auszudriicken. 

Wir  benutzen  dazu  die  Guldberg-Mohnschen  Gleickungen  fill* 
stationare  Stromung  (S.  99)  und  erkalten  aus  ihnen,  wenn  Z2  +  k2  =  a2 


gesetzt  wird: 


I 

Q 


u  =  — 


»£«-l§2 
dx  oy 

K  * 


QV  =  — 


dp  ,  ,dp 
dx_^  dy . 


1)  Hann,  Lehrbuch  d.  Met.  3.  Aufl.  S.  393. 

2)  Untersohiede  zwischen  berechnetem  und  beobachtetem  Druck  yon  den  an- 
treo-ebenen  GroBen  und  Yorzeichen  haben  Teisserenc  de  Bort  (a.  a.  0.)  zwi¬ 
schen  Puy  de  Dome  und  Clermont,  And erko  (a.  a.  0.)  in  Ungarn  und  neuerdmgs 
G.  v.  Eisner  (Abh.  preuB.  Met.  Inst.  Bd.  IY,  Nr.  8,  1913)  zwischen  Schneekoppe 
und  deren  FuBstation  gefunden.  Wenn  es  auch  gunstig  aussieht  daB  sich  hier 
uberall  das  nach  derTheorie  zu  erwartende  Vorzeichen  der  Abweichungen  ergebem 
hat,  so  sind  doch  diese  Beobachtungen  viel  weniger  beweisend  als  die  vom  Eifte  - 
turm,  da  fiir  hohere  Luftsaulen  Temp eraturf eliler  viel  mehr  ausgeben  als  fur  . me ^  - 
rige  und  die  Temperatur  vom  Eiffelturm  mit  Hilfe  von  zwei  Zwischenstatmnea 
viel  besser  bekannt  war,  als  die  der  anderen  Luftsaulen. 


aus  der  Kontinuitatsgleichung 
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Verbinden  wir  dies  mit  der  Kontinuitatsgleichung  lur  stationareu 

Znstand  (S.  66),  so  wird:  +  g)  •  Da  die  vertikale  Ge- 

schwindigkeit  an  der  Erdoberflache  selbst  stets  null  ist,  wahrend  auf¬ 
steigender  Strom  positiv  gerechnet  wird,  so  ist  in  der  Nalie  der  E  rd- 

oberfliiche  auch  bei  aufsteigendem  Strom  positiv,  bei  absteigendem 

cz 


uegativ. 

1st  dalier  die  Verteilung  der  Isobaren  derartig,  daB  der  Klammer- 
ausdruck  rechts  positiv  wird,  so  liaben  wir  daselbst  aufsteigende  Be- 

wegung  zu  erwarten.  Zur  Vereinfachung  sei  —  die  Isobaren  ver- 

Liufen  parallel  zur  #-Achse.  Dann  liiBt  sich  die  Bedingung  auch  so 
formulieren:  Nimmt  der  Gradient  gegen  den  tiefen  Druck  hin  ab,  ist 

also  >  0,  so  ist  die  Vertikalbewegung  aufsteigend,  anderen  Falles 

absteigend.  Die  folgenden  Figuren  24  versiunbildlichen  diese  Druckver- 
teilung.  Der  Druck  ist  als  Ordinate  aufgetragen,  die  Abschnitte  auf  der 

O  0  0  7 


Abszissenachse  deuten  die  Abstande  der  Isobaren  voneinander  an,  wie  sie 
auf  den  Wetterkarten  erscheinen.  In  Fig.  24a  ist  AnlaB  zu  absteigender 
m  b  zu  aufsteigender  Bewegung  gegeben.  Man  kann  diese  Druckvertei- 
lungen  auch  so  denken,  daB  dem  konstanten  Druckgradienten,  welcher 
durch  die  schiefe  Gerade  AB  angegeben  wird,  im  ersten  Fall?ein  rela¬ 
tives  Hochdruckgebiet  A HB,  im  zweiten  ein  Tiefdruckgebiet  AT B  iiber- 
lagert  ist.  Ersteres  ist  nahe  dem  Boden  mit  absteigender,  letzteres  mit 
aufsteigender  Bewegung  verbunden. 

Die  Erfahrung  hat  das  Vorkandensein  vertikaler  Beweguno-en  unter 
solcheu  Imstanden  bestiitigt.  Betrachtet  man  viele  Wettersituationen 
bei  welchen  alien  der  gleiche  Gradient  und  Wind  kerrscht,  so  kann  man 

^°>  te“’wnler  r!Chen  Umsta“d“  diese  Sitnationen  sckones  oder 
schlechtes  Wetter  kaben.  Bei  Westwind  in  Wien  z.  B.1)  verlaufen  die 

Isobaren  an  dieser  Station  von  NW  nach  SE.  Stellt  man  nun  iene  Falle 

w“un d*  T  ,Wie“  v1  iVeStWmd  T0U  Starke  scenes 

tter,  und  jene,  bei  denen  Niederschlag  beobachtet  wurde,  so  erhiilt 

11  h'  M'  *'jXner.  Sitz.-Ber.  Wien.  Akad.,  Bd.  112,  Abt.  Ua,  1903. 
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man  zwei  mittlere  Isobarenkarten,  die  nur  ganz  wenig  voneinander  ver- 
schieden  sind.  Die  Unterschiede  orgeben  sieb  am  besten,  we.m  man  die 
Abweichungen  yon  ihrem  gemeinsamen  Mittel  bildet  und  durch  KUrtchen 


a)  W  5  od.  W  6  u.  Bew.  0—3  Fig.  25.  b)  W  5  od.  W  6  u.  Niedsch 


darstellt  (Fig.  25).  Der  Fall  von  sckonem  Wetter  in  Wien  gibt  ein  rela¬ 
tives  Hochdruckgebiet  (Fig.  25a) ,  der  Fall  von  Niederschlag  ein  Tief- 
druckgebiet  (Fig.  25  b);  denselben  ist  der  allgemeine,  mit  Westwind  ver- 
bundene  Gradient  iiberlagert  zu  denken. 

Es  ist  klar,  daB  diese  Uberlegungen  nur  zutreffen,  solange  der  Wind 
nicht  senkrecbt  zum  Gradienten  weht?  sondern  unter  einem  kleineren 
Winkel.  Die  vertikale  Bewegung  nake  der  Erdoberflacbe  geht  also  bei 
stationaren  Bewegungen  ohne  Warmezufubr  auf  die  Reibung  an  dieser 
zuriick. 

Das  gleiche  gilt  von  absoluten  Hocli-  und  Tiefdruckgebieten.  Hier 
ist  das  Vorkandensein  von  Ab warts-,  bzw.  Aufwartsbewegung  an  der 
Erdoberflacbe  wegen  der  Divergenz  und  Konvergenz  der  Stromlinien 
eine  selbstverstandlicke  Forderung  des  stationaren  Zustands  (S.  68).  Der 
Luftersatz  beim  Hochdruckgebiet,  die  Fortschaflung  der  Luft  beim  Tief- 
druckgebiet  kann  nake  der  Oberflacke  nur  in  der  Ricktung  von  oben, 
bzw.  nack  oben  erfolgen.  In  hoheren  Sckickten  trifft  dies  nickt  mekr  zu, 
kier  stekt  dem  Lufttransport  die  Ricktung  nack  auf-  und  nack  abwarts 
zur  Yerfiigung. 

Nekmen  wir  der  Einfackkeit  wegen  an,  das  Hock-  bzw.  Tieldruck- 
gebiet  sei  durch  konzentrische  kreisformige  Isobaren  dargestellt;  dann 
konnen  wir  auf  dasselbe  die  Bewegungsgleickungen  von  S.  104  und  die 
Kontinuitatsgleickung  von  S.  87  anwenden.  Ist  rings  um  den  Mittel- 
punkt  alles  symmetrisck  (unabhlingig  von  #)  und  zudem  die  Bewegung 
stationiir,  so  liiBt  sich  die  Kontinuitatsgleickung  sckreiben: 


dfai)  ,  r  _  _  d(Qw) 
~JT  ^  Q  r  dz  ’ 


1c  t  ^  * 

die  zweite  Bewegungsgleichung  aber:  t  =  wobei  flkonstant  ist. 

Man  erhalt:  =  -  i  (ff  +  t)  ' 


WarmeauBtausch  Erde— Luft 
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Im  Zentrum  uberwiegt  stets  das  Glied  dort  bewegt  sich  dem- 

naoh  die  Luft  von  der  Erdoberfiache  nacb  aufwarts,  wenn  r  <0,  also  in 
Zyklonen  nach  abwarls,  wenn  r>0,  also  in  Antizyklonen  D.ese  vert, 
kalen  Strbme  sind  zugleich  die  Unache  dea  uberwiegenden  Schlecht- 
wetters  in  Tiefdruck-,  des  Schdnwetters  in  Hochdruckgebieten.^In  hoheren 

Schichten  der  Atmosphare  folgt  aus  dem  Vorzeichen  von  -fp  nicht 

mehr  eindeutig  das  yon  tv,  wie  dies  an  der  Erdoberfiache  der  Pall  ist, 
folglich  gelten  diese  Uberlegungen  dort  nicht  mehr.1) 

43.  Warmeaustausch  zwisclien  Erde  und  beweg’ter  Luft. 
Eine  Luftmasse,  die  sich  bewegt,  kann  von  der  umgebenden  Luft  isoliert, 
bleiben  oder  sich  mit  ibr  vermischen.  Im  ersten  Fall  wird  sie  in  nicht 
zu  langenZeiten  einigermaBen  ihren  Warmegehalt  bewaliren,  wenn  nicht 
Strahlungsvorgange  hmzutreten  oder  Ps  iederschlag  ausfallt.  Sehen  wir 
hiervon  ab,  so  kbnnen  wir  die  Bewegung  der  Luft  ohne  Mischung  als 
adiabatisch  ansehen.  In  der  Nalie  der  Erdoberfiache  ist  dies  nicht  mehr 


der  Fall,  die  Luft  wird  durch  unmittelbare  Beriihrung  in  einen  Warme- 
austausch  mit  dem  Boden  oder  der  Meeresflache  treten,  der  ihre  poten- 
tielle  Temperatur  wesentlich  verandern  kann. 

Um  diese  Vorgange  zu  untersuchen,  liiBt  sich  zunachst  die  einfache 
Annahme  machen,  daB  die  Temperatur  einer  fiber  die  Erde  flieBenden 
Luftmasse  sich  proportional  der  Temperaturdifferenz  Erde  — Luft  iindere.-) 
Die  Unterlage  wirkt  je  nach  dem  Vorzeichen  dieser  Differenz  erwarmend 
oder  abkiihlend.  Ist  T  die  Temperatur  der  Luft,  U  die  der  Unterlage 


dT 


und  k  ein  konstanter  Koefflzient,  so  wird  also:  =  k(U  —  T) . 


Da  die  Wiirmekapazitat  der  Erde,  noch  mehr  aber  die  des  Wassers 
grbBer  ist  als  die  der  Luft,  so  wird  die  Unterlage  in  ihrer  Temperatur 
durch  die  Luft  viel  weniger  beeinfluBt  als  die  Luft  durch  die  Unterlage. 
Infolgedessen  liiBt  sich  angenahert  U  als  konstante  Funktion  des  Ortes 
auffassen,  wahrend  T  von  Ort  und  Zeit  abhangt. 

Wir  betrachten  z.  B.  Luft,  die  sich  an  der  Erdoberfiache  in  einer 
geraden  Linie  von  N  nach  8  bewegt.  In  dieser  liichtung  moge  die  Boden- 
temperatur  linear  zunehmen,  so  daB  U  =  Gr  +  Hx.  Urspriinglich  war 
die  Luft  in  Ruhe  und  hatte  die  Temperatur  der  Unterlage.  Nun  bewegt 
sie  sich  mit  der  konstanten  Geschwindigkeit  v  und  kommt  dadurch  fiber 
immer  warmere  Gebiete.  Es  entsteht  die  Frage,  welche  Temperatur  die 
Luft  nach  der  Zeit  t  am  Orte  x  haben  wird. 


1  R  V-  lraibe!'t1  ^et'  Zeitscll>  1903»  s-  232)  die  Vermutung  ausgesprochen, 
!  ,  d,ie  antizyklonale  hriimnmng  der  Isobaren  allein  scbon  absteigende  die  zy- 

Bewegung  bedinge,  auch  wenn  nur  kleine  Isobarenstiicke 
aolche  Krummung  haben.  Dies  liiuft  im  wesentlichen  wieder  anf  die  Divemenz  und 
Konvergenz  der  Stromlinien  hinaus,  von  denen  schon  oben  (S.  68)  die  Rede  war. 
2)  K  M.  Exner,  Sitz.  Ber.  Wien.  Akad.,  Bd.  120,  Abt.  Ila,  1911,  S.  181 
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Die  Integration  liefert  T-  G  +  Hx  -  *!(l  -  Die  Tempe- 
raturdifferenz  zwischen  Erdoberflache  und  Luft'ist  somit 

Sie  nahert  sich  mit  zunelimender  Zeit  dem  konstanten  Wert  —•  je  groBer 

der  Erwarmangskoeffizient  k  ist,  desto  eber  wird  dieser  Zustand  erreicht 
T  ,,  hler/das  scbematische  Beispiel  eines  Kalteeinbruches,  wo 

Luft  aus i  kaltereu  Gegenden  in  warmere  flieBt  und  diesen  Abkiihlumr 
brmgt  btatt  der  unbekannten  Bodentemperatur  U  konnen  wir  die  vor 
dem  Kalteembruch  gemessene  Lufttemperatur  beniitzen;  dann  soil  so 
verlangt  es  die  Recbnung,  die  Abkiihlung  an  aHen  Orten  uno-efahr  den 
gleicben  Betrag  erreicben.  Die  Untersuchung  einiger  nordamerikanischer 
Kaltewellen  ergab  nun  wirklich  an  verschiedenen  Orten  ihrer  Babn  eine 
Abkiihlung  von  nahezu  gleicher  Grobe,  ob  diese  nun  in  der  Gegend  der 
grofien  Seen  oder  des  Golfs  von  Mexiko  gemessen  wurde.  Aus  °dem  Be¬ 
trag  der  Abkiihlung  laBt  sich  der  Erwarmungskoeffizient  berechnen;  er 
wurde  fur  jene  Kalteeinbruche  zu  h  =  2- 10" 5  sec-1  gefunden. 

Die  Temperatur  einer  bestimmten  Luftmasse  erhalten  wir  als  Funktion 

der  Zeit,  wenn  wir  die  eben  gefundene  Temperaturdifferenz  U  —  T 

k 

in  die  urspriingliche  Differenzialgleichung  eiusetzen  und  integrieren. 
Sie  wird  T  =  T0  +  Hvt.  Eine  bestimmte  Luftmasse  wird  also  auf  dem 
Weg  nach  Siiden  proportional  der  Zeit  warmer.  Bestimmt  man  die 
Temperatur  der  vordersten  kalten  Luftmassen  bei  jenen  Kalteeinbriichen, 
so  erhalt  man  tatsachlich  sehr  angenahert  ein  mit  der  Zeit  lineares 
Ansteigen  derselben,  das  um  so  groBer  ist,  je  schneller  sich  die  Luft 
bewegt. 

Strornt  an  einer  Stelle  der  Erdoberflache  Luft  dauernd  aus  nord- 
lichen  in  siidliche  Gegenden,  wie  dies  z.  B.  in  der  nordlichen  Passat- 
region  der  Fall  ist  (NE  nach  SW),  so  erwarmt  sie  sich  offenbar  auf 
einer  gewissen  Strecke  um  so  viel,  als  der  mittlere  Temperaturunterschied 
auf  dieser  Strecke  betriigt.  Denn  nur  in  diesem  Fall  ist  der  Bewegungs- 
zustand  stationar.  Die  tatsachliche  Temperaturverteilung  in  der  Passat- 
region  ist  also  durch  die  GroBe  des  Erwarmungskoeffizienten  bedingt. 
Man  kann  denselben  daher  auch  aus  dieser  Ersoheinung  berechnen  und 
flndet  einen  Wert  von  der  gleichen  GroBenordnung  wie  oben. 

In  ahnlicher  Weise  wird  auch  bei  anderen  stationaren  Stromuugen 
durch  die  Warmeiibertragung  vom  Boden  an  die  Luft  oder  umgekehrt 
die  Temperaturverteilung  an  der  Erdoberflache  bestimmt;  doch  sind 
diese  Verhaltnisse  nocli  sehr  wenig  untersucht.  Als  Beispiel  sei  nur 
der  Temperaturgegensatz  der  Ost-  und  Westkiisten  der  Kontinente  er- 
wahnt,  welcher  in  hoheren  Breiten  durch  die  allgemeinen  Westwinde 
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unterbalteu  wird.  Die  FUhigkeit  der  Luft,  Wiirme  von  der  Erdoberflache 
aufzunebmen  und  wo  anders  wieder  an  sie  abzugeben,  ist  aueb  die  U 
sache  des  ausgleichenden  und  mafiigenden  Einflusses,  welch 
weffun^en  im  allgeineinen  auf  das  Klima  baben. 

gShaw  und  Lempferf)  verfolgten  eine  Luftmasse  d.e  s.ch  uber 
die  Erde  bewegt,  auf  ihrer  Bahn  und  bemerkten,  daB  der  Warmeaustausch 
zwischen  Erdoberflache  und  Luft  besonders  rascb  uber  dem  Meere  er 
folfft.  Die  Luft  nimmt,  sobald  sie  auf  den  Ozean  kommt,  sehr  rasch  die 
Temperatur  des  Seewassers  an.  Uber  dem  Kontinent  glaubten  die  ge- 
nannten  Autoren  eber  eine  Anpassung  der  Bodentemperatur  an  die 
Lufttemperatur  zu  finden.  Unsere  obige  Annahme  von  der  Konstanz 
der  Temperatur  der  Unterlage  wird  also  am  Meere  genauer  erfiillt  sem 
als  am  Kontinent.  Die  spezifische  Wiirme  des  Erdbodens  betragt  rund 
0,6  kg-Kal.,  ist  also  nur  etwa  dreimal  groBer  als  die  der  Luft;  seine 
Dichte  ist  allerdings  ungefabr  2000 mal  groBer.  Doch  nebmen  am  W arme- 
austauscb  viel  ausgedelintere  Volumina  von  der  beweglicben  Luft  teil 
als  vom  festen  Boden,  der  nur  mit  seiner  obersten  Scbicht  in  Betracht 
kommt.  Infolgedessen  konnen  die  Temperaturanderungen  von  Luft  und 
Boden  trotz  der  groBen  Dicbte  des  letzteren  vielleicht  weniger  verschie- 
den  ausfallen,  wie  man  erwarten  mochte. 


1)  Met.  Off.  London,  Nr.  174,  1906  oder  Zitat  S.  69. 


biebentes  Kapitel. 

Energie  der  Luftbewegungen. 

44.  Richtung  der  Vorgaoge.  1st  irgendein  Zustand  der  Massen- 
verteilung  mid  der  Bewegung  in  der  Atmospkiire  gegeben,  so  konnen 

Ten  7a>eU’  °b  T  ‘n'?1Cher  Rlchtung  siok  dieser  Zustand  in  der  niich- 
sten  Zeit  aus  sich  selbst  beraus  verandern  wird.  Die  Physik  kennt  zwei 

Prmzipe,  welcke  beurteilen  lassen,  in  welcherPuchtungeine  Veriinderuno- 
von  selbst  vor  sick  gelit;  das  weitaus  allgemeinere  derselben  ist  das  En- 
tropieprmzip.  Die  molekularen  Vorgiinge,  auf  welcke  sick  dasselbe  be- 
ziekt,  bewirken  aber  nur  so  langsame  Veranderungen,  daB  wirvon  diesem 
rnnzip  in  der  Meteorologie  keinen  Gebrauck  macken  konnen.  So  wird 
z.  B.  die  Diffusion  einen  Ausgleick  der  Temperaturen  in  der  Atmospkiire 
anstreben,  dock  brauckt  der  Vorgang  so  lange  Zeit,  daB  unterdessen 
Massenverlagerungen  ini  GroBen  diese  kleinen  Vorgiinge  ganz  uber- 
decken. 

Das  zweite  Prinzip  sagt  aus:  von  selbst  eintretende  oder  natiirlicbe 
Bewegungen  geschehen  so,  daB  hierdurch  Arbeit  geleistet  oder  die  po- 
tentielle  Energie  verringert  wird.  Der  freigelassene  Korper,  welcber 
unter  der  Wirkung  der  Schwere  fallt,  oder  das  komprimierte  Gas,  das 
seinen  Druck  mit  der  AuBenluft  auszugleicben  strebt,  sind  Beispiele 
dafiir. 

Dieses  der  Mechanik  entnommene  Prinzip  findet  aucb  auf  die  ineclia- 
nischen  Yorgange  der  Luftbewegungen  Anwendung.  Eine  rukende  Luft- 
masse  setzt  sich  gegebenen  Falls  in  dem  Sinne  in  Bewegung,  daB  dadurch 
die  potentielle  Energie,  also  jene  Energie,  die  Arbeit  leisten  kann,  ge- 
ringer  wird.  Sich  selbst  iiberlassen  sucht  die  Luftmasse  jenen  Zustand 
auf,  bei  welcliem  die  potentielle  Energie  ein  Minimum  wird.  Sie  bleibt 
demnach  in  Ruhe,  wenn  diese  Bedingung  erfiillt  ist.  Da  auf  die  Luft- 
massen,  von  Reibung  abgesehen,  nur  zwei  selbstiindige  Kriifte  wirken, 
die  Schwere  und  der  Druckgradient,  so  ist  das  Minimum  der  potentiellen 
Energie  gegeben  durch  moglichst  tiefe  Lage  des  Schwerpunktes  dieser 
Massen  bei  dem  vorhandenen  Wiirmezustand  derselben  und  durch  Ver- 
schwinden  der  horizontalen  Druckdifferenzen.  Dies  ist  aber  identisch  mit 
den  Bedingungen  des  stabilen  Gleichgewichts  (vgl.  Abschnitt  25). 

Um  die  Richtung  zu  beurteilen,  nach  welcber  ein  atmospharischer 
Zustand  sich  verandern  wird,  hat  man  also  die  potentielle  Energie  heran- 
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zuziehen.  Doch  gilt  dies,  wie  gesagt,  nur  fur  die  von  selbst  emtreten- 
<]en  Veranderungen.  Bei  schon  vorhandenen  Bewegungen  kann  natui- 
licli  voriibergehend  die  potentielle  Energie  eben  durcli  diese  Bewegungen 
selbst  vermehrt  werden,  wie  z.  B.  bei  Tragheitsbewegungen  gegen  den 
Druckgradienten.  AuBerdem  kann  durch  auBere  Einfliisse  jede  beliebige 
Anderung  der  potentiellen  Energie  bewirkt  werden. 

Von  solchen  Einfliissen  ist  namentlick  die  Warmezufuhr  und  Warme- 
entziebuug  durch  Sonnenstrahlung  und  Ausstrahlung  der  Luft  gegen  den 
Weltraum  wichtig.  Die  Warmezufuhr  in  den  aquatorialen  Gegenden 
bewirkt  eine  Ausdehnung  der  Luftmassen  daselbst,  also  eine  Hebung 
des  Schwerpunktes,  eine  Vermehrung  der  potentiellen  Energie,  auBer- 
dem  aucli  eine  Erzeugung  von  horizontalen  Druckgradienten  in  der  Hohe 
vom  Aquator  pol warts  und  eine  Verdampfung  von  groBen  Mengen  Wasser. 
Werden  die  Massen  nach  erfolgter  Erwiirmung  sicli  selbst  iiberlassen,  so 
veriindern  sie  ihre  Lage  dann  in  dem  Sinn,  daB  die  potentielle  Energie 
abnimmt. 

Dieses  Prinzip  liiBt  sicli  dernnach  nur  auf  abgegrenzte  Massen  nicht 
zu  groBer  Ausdehnung  und  nur  dort  anwenden,  wo  auBere  Einfliisse 
fehlen  oder  vernachlassigt  werden  diirfen;  demnach  nicht  auf  die  ganze 
Atmosphare  und  ihre  allgemeine  Zirkulation,  wohl  aber  auf  die  in  klei- 
neren  Dimensionen  vor  sicli  gehenden  Storungen  hoherer  Breiten,  auf 
Depressionen,  Kalteeinbriiche,  Boen  usw. 

45.  G-leichung  der  lebendigen  Kraft.  Eine  wichtige  Frage  in 
der  Meteorologie  ist  die  nach  der  Herkunft  der  Winde  und  ihrer  leben¬ 
digen  Kraft.  Wie  oben  bemerkt  lassen  sich  die  atmospharischen  Er- 
echeinungen  ganz  allgemein  in  zwei  Gruppen  einteilen:  Bei  der  ersten 


wird  Warme  zugefuhrt  (oder  entzogen;  nicht  adiabatische  Vorgange, 
vgl.  Abschnitt  9j,  die  sich  giinstigen  lalles  direkt  in  Bewegung  umsetzen 
kann  wie  beim  Aufsteigen  der  Luft  iiber  erwarmtem  Boden,  oder  aber 
in  irgendeiner  Form  aufgespeichert  wird  (potentielle  Energie).  Bei  der 
zweiten  Gruppe  ist  der  Energieinhalt  konstant  (adiabatische  Vor¬ 
gange),  hier  kd linen  Umwandlungen  der  potentiellen  und  kinetischen 
Energie  von  selbst  vor  sich  gehen,  wodurch  die  erstere  ira  Sinne  des 
vorigen  Abschnittes  auf  Kosten  der  zweiten  kleiner  wird  und  einem 
Minimum  zustrebt. 

Das  haufige,  plotzliche  Auftreten  sturmischer  Winde  deutet  schon 
diirauf  hin,  daB  groBe  lebeudige  Krafte  nicht  direkt  aus  der  zugefiihrten 
Warme  stammen,  sondern  aus  einem  aufgespeicherten  Energievorrat 
schopfen.  Fur  die  unmittelbare  Entstehuug  der  Luftstromuugen  ist  in 
,,r  .  a  le  z'veite  Gruppe  von  Erscheinungen  wichtiger,  wenngleich 
dieAufspeieberung  von  potentieller  Energie  ihre  notwendige  Vorbedin- 


l’rnz^len  m  8iCh  ,analog  ZU  den  P^udoadiabatisch, 

rozessen  (Abschnitt  10)  noch  erne  dritte  Gruppe  unterscheiden,  bei  » 
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clier  in  einer  abgeschlosseaen  Luftmasse  (lurch  Niedersehla<r  Kondeu- 
sationswarme  frei  wird. 

Zur  Erklarung  der  groBen  kinetiscken  Energie  der  Luftstromungen 
liat  man  wesentlick  drei  Energiequellen  kerangezogen:  die  potentielle 
Energie  der  liorizontalen  Massenverteilung,  die  potentielle  Energie  der 
vertikalen  Massenverteilung  und  die  Kondensationswarme.  Wakrend 
friiher  Ferrel  die  Bedeutung  der  letzteren  stark  kervorkob,  wurde  in  letzter 
Zeit  namentlich  durcli  Bigelow  und  Mar  gules  die  potentielle  Energie 
der  Massenverteilung  in  vertikaler  Ricktung  in  den  Yordergrund  gestellt. 
Bigelow1)  siekt  den  Ursprung  der  Zyklonen  im  Gegen-  und  Uberein- 
anderflieBen  versckieden  temperierter  Luftmassen;  die  ungleicken  Tem- 
peraturen  stammen  aus  versckiedenen  Breiten  der  Erde  und  sucken  sick 
auszugleicken.  Margules2)  untersuckt  die  Herkunft  der  kinetiscken 
Energie,  die  in  den  Zyklonen,  Boen,  Gewittern  usw.  zu  Tage  tritt,  mittelst 
des  Energieprinzips  und  bestatigt  die  Ansickten  von  Bigelow  durck 
strikte  matkematiscke  Ableitungen. 

Wir  betrackten  zuerst  die  Ersckeinungen  in  trockener  Luft  und  be- 
kandeln  die  dritte  oben  genannte  Energiequelle,  die  Kondensationswarme, 
spater. 

Nack  dem  Gesetz  von  der  Erkaltung  der  Kraft  entstekt  aus  der  vor- 
kandenen  potentiellen  Energie  die  lebendige  Kraft  der  Bewegung.  Dieses 
Gesetz  liiBt  sick  auf  feste  Korper  sekr  einfack  anwenden,  da  kier  als 
potentielle  Energie  nur  die  der  Lage  in  Betrackt  kommt.  Bei  Gasen  wird 
die  Anwendung  verwickelter,  weil  zu  jener  nock  die  potentielle  Energie 
der  Druckverteilung  kinzutritt,  die  gleickfalls  lebendige  Kraft  liefern 
kann.  An  Kraften  ist  ja  neben  der  Sckwere  auck  nock  der  Druck  vor- 
handen.  Die  Arbeit,  welcke  die  Druckkrafte  leisten,  stammt  aus  dem 
Wiirmegekalt  des  Gases;  ikr  Umsatz  wird  durck  den  ersten  Hauptsatz 
der  meckaniscken  Warmetkeorie  dargestellt. 

Wir  kaben  demnack  zur  Berecknung  der  Energieverkaltnisse  einer 
Luftmasse  die  Gesetze  der  Meckanik  und  Tkermodynamik  zu  verbinden, 
bekandeln  aber  an  erster  Stelle  im  folgenden  den  rein  meckaniscken 
Vorgang. 

Wir  multiplizieren  zunackst  die  drei  allgemeinen  Bewegungsglei- 
ckunoen  von  S.  33  der  Reike  nack  mit  den  Komponenten  der  linearen 
Gesckwindigkeit  nack  der  v~,  cp~  und  A-Ricktung,  d.  i.  mit  r,  t  cp  und 
r  cos  (pi,  und  addieren  sie  daraufkin.  Auf  der  linken  Seite  fallen  dann 
alle  Glieder  weg,  welcke  von  der  Zentrifugalkraft  und  der  ablenkenden 
Kraft  der  Erdrotation  herriikren,  und  es  bleiben  dort  nur  die  Glieder 


1)  Monthly  Weath.  Rev.  1902,  S.  251  und  namentlich  1903,  S.  72;  ferner  1906, 

S’ 9  21)I1Bber  den  Arbeitswert  einer  Luftdruckverteilung;  Denksch  Wien  Akad 
B.  73.  1901.  Cber  die  Energie  der  Sturme  Jahrb.  k.  k.  Zentralanst  f.  Met.  und 
Geodyn.,  Wien,  1903,  Anhang.  Zur  Sturmtheone,  Met.  Zeitsch.  1906,  S.  481. 
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stehen,  welche  Bescbleunigungen  enthalten.  Die  letzteren  braimn  \<-r- 
einigen  und  liiemach  die  Summe  der  drei  Gleicbungen  sehrei  be  . 


I  +  r°'l< 


dt 


1  (dp  •  .  dp  •  i  dP  2 \ 
+  r2  cos2  cpk2]  =  -9r-j[Trr  +  dj>(P  +  dll) 


Der  Wert  in  der  eckigen  Klammer  ist  das  Quadrat  der  totalen  Ge- 
scliwindigkeit  c  einer  Luftmasse  1,  \  die  lebendige  Kraft  derselben. 

Somit  wird:  £  +  gr)  +  ‘  (%  '  +  a*  *  +  |f  A)  “  0‘ 

Dies  ist  der  Ausdruck  fur  das  Energieprinzip.  Danach  kann  eine 
lebendige  Kraft  einerseits  aus  einer  Abnahme  der  potentiellen  Energie 

der  La^e  entsteben,  als  welcbe  fur  die  Masseneinheit  gr  erscheint,  an- 

.  l  dp  ds  1/dp  ■  .  dp‘.dp,\ 
dererseits  aus  einem  negativen  Wert  von  Q-^dt~  +  dy^^  dlA)  7 

wenn  ds  die  von  der  Luftmasse  in  der  Zeit  dt  zuruckgelegte  Wegstrecke 
ist.  Dieser  von  der  Druckverteilung  abbangige  Ausdruck  ist  nicbts*an- 
deres  als  die  Arbeit  der  Druckkrafte  in  der  Masse  1,  geleistet  bei  der 

Yerscbiebung  der  Luft  in  der  Zeiteinbeit;  denn  ,  ^  ist  die  in  die  Rich- 

ds 

tung  derselben  fallende  Kraft,  der  in  der  Zeiteinbeit  zuruckgelegte 

Weg.  Es  zeigt  sicb  somit  in  der  Arbeit  der  Druckkrafte  eine  zweite 
Quelle  lebendiger  Kraft. 

Wir  wollen  zunachst  die  Arbeitsleistung  der  Druckkrafte  um- 
formen.  Nach  der  Bemerkung  auf'  S.  32  ist 


1  P*  r  +  g*  <p  +  %  /■  )  =  1  ( 
q  \dr  ocp  dl  /  q  \ 


dp\ 
dt) 


Wie  man  obne  weiteres  sieht,  ist  dieser  Ausdruck  kein  vollstandi<res 
Differenzial.  Ein  einzelnes  Massenteilcben  Luft  leistet  also  bei  seiner 
Bewegung  Druckarbeit,  die  nicbt  allein  vom  Anfangs-  und  Endzustand 
abhangt,  sondern  auch  von  dem  Weg,  auf  dem  die  Yerscbiebung  vor 
sicb  ging.  Es  laBt  sicb  somit  aus  Anfangs-  und  Endzustand  nicbt  un- 
mittelbar  die  durcb  Druckarbeit  gewonnene  lebendige  Kraft  angeben. 
Bei  der  potentiellen  Energie  der  Lage  ist  dies  bingegen  der  Falf,  weil 
gdr  ein  vollstandiges  Differenzial  ist. 


Margules  bat  gezeigt,  daB  die  Arbeit  der  Druckkrafte  sicb  unter 
Umstanden  in  ubersicbtlicherer  Weise  darstellen  laBt.  In  einem  gescblos- 
senen  System,  das  von  festen  Wanden  begrenzt  wird,  ist  sie°namlich 
identisch  mit  der  Ausdebnungsarbeit.  Unter  gewissen  Voraussetzun-en 
wird  diese  Arbeit  von  dem  Weg,  auf  dem  die  Verschiebumr  vor  sicb 
geht,  unabhangig,  sie  erbalt  den  Cbarakter  eines  Potentials,  aus  dessen 
An  angs.  und  Endwert  sicb  die  gewonnene  lebendige  Kraft  berecbnen 
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Arbeit  tier  Drackkrafte 


Um  diesen  l>eweis  zu  fiibren,  ist  es  bequcmer,  statt  des  Polarkoor- 
uinatensystems  ein  rechtwinkliges  einzufiiliren.  Die  in  der  Zeiteinbeit 

von  den  Druckkraften  in  der  Masse  1  geleistete  Arbeit  kann  man  dann 
sekreiben: 


l  dp  ds  l 
q  ds  dt  q 


In  der  Masse  Torn  Volumen  h  wird  in  der  Zeiteinbeit  die  Druck- 
nrbeit  geleistet: 


dp  ds 
ds  dt 


li  -f 


Dabei  ist  das  Volumelement  die  =  dxdydz. 

Im  letzten  Ausdruck  laBt  sich  durcb  partielle  Integration  jedes 
Glied  nacb  Art  des  folgenden  umformen: 


JJj |f 11  dx  dd  dz  =J [pu  dVdz -f  ' f  fp  |f  dxdydz. 


els 


Ist  c  —  —  die  totale  Gescbwindigkeit  und  (cx)  deren  Winkel  mit 


der  ar-Acbse,  ferner  n  die  Norm  ale  auf  ein  Oberflacbenelement  dO  der 
Begrenzung  der  gescblossenen  Luftmasse  und  somit  (nx)  der  Winkel 
dieser  Normalen  mit  der  z-Acbse,  so  wird;  weil  dy  dz  =  d 0  cos  (nx)  und 
u  =  c  cos  (cx),  aucb: 


///i  u  dx  dy  dz  =J* pc  cos  (cx)  cos  (nx)  d  0  - iff >  dxdydi 


Summiert  man  nun  die  3  Glieder  dieser  Art  aus  der  obigen  Glei- 
chung,  so  wird: 


J  it dk  =~Jpc  003  (MC) d  0  1 p  ( 


du  dv 
dx  dy 


denn  es  ist 


cos  (nc)  =  cos  (cx)  cos  (nx)  +  cos  (cy)  cos  (ny)  +  cos  (cz)  cos  (nz). 


Da  aber  die  Bewegung  der  gescblossenen  Luftmasse  an  ihrer  Ober- 
dacbe  stets  parallel  zu  ibrer  Begrenzung  sein  muB,  so  ist  an  der  Ober- 
Hacbe  cos  (nc)  =  0  und  das  Oberflachenintegral  versebwindet. 

Der  Ausdruck  |f  +  im  zweiten  Integral  kann  nun  mit  Zu- 

hilfenahme  der  Kontinuitatsgleicbung  auf  S.  34  durcb  -  f  ersetzt 


werden.  Es  wird  somit: ^  *  - j)  dk  =ff,-£dm,  wo  dm-Vdk 
.ein  Massendifferenzial  bedeutet.  Dies  ist  die  von  den  Druckkraften  in 


1  9Q 

Ausdehnungsarbeit  der  Luftmassen 

<Jer  Zeiteinheit  geleistete  Arbeit.  Integriert  man  fiber  die  Zeit,  so  wird 
die  gesamte  Arbeitsleistung  ?t  - d9.  Dabei  bezieben  sich  p. 

und  g  auf  den  Anfangs-  und  Endzustand  der  Luftmasse. 

Das  spezifische  Volumen  der  Luft  ist  somit  wird  aucli 


y  __  ^dni  fpdv.  Dies  ist  die  negativ  genommene  Ausdehnungsarbeit 

<ler  Luftmasse,  die  notig  ist,  um  das  \rolumen  von  v0  auf  v  zu  bi  ingen. 
Sie  kann  aucli  als  poteutieUe  Energie  der  Druckverteilung  aufgefaBt 
werden,  welclie  verschwindet,  sobald  das  Gas,  sich  selbst  iiberlassen, 
seine  Dichteunterschiede  ausgleicht.  Hier  liegt  also  die  zweite  oben  er- 
wahnte  Quelle  kinetischer  Energie;  sie  entsteht  aus  der  potentiellen 
Energie  der  Druckverteilung. 

Es  ist  nun  leicht  einzusehen,  daB  die  GroBe  51  ein  vollstandiges 
Differenzial  wird,  sobald  zwischen  den  \  ariabeln  Druck  und  Dichte  eine 
eindeutige  Bezieliung  besteht,  so  daB  die  eine  als  vollstiindige  1  unktion 
der  anderen  erscheint.  Hiefiir  lassen  sich  zwei  einfache  Annahmen 
machen: 

a)  Die  Bewegungen  der  Luft  seien  isotherm;  da  nach  der  Gasglei- 
chung  p  =  qRT,  so  ist  in  diesem  Fall  p  proportional  q  und  es  wird 

%=JplsiDdk 

b)  Die  Bewegungen  der  Luft  gehen  adiabatisch  vor  sich;  dann  ist 

C  p 

(vgl.  B.  12):  p  =  Cqcv  =  Cqv  uad  es  wird 


/*  V  —  1  r-1 

51  -clgdk9  — Po 

J  v—\ 


Die  lebendige  Kraft,  welche  in  einer  grbBeren  Luftmasse,  etwa  dem 
Luftkorper  einer  Depression,  entsteht,  stamint,  wie  oben  gesagt,  entweder 
aus  der  potentiellen  Energie  der  Lage  oder  aus  der  potentiellen  Energie 
dni  Druckverteilung.  Im  ersten  Falle  entsteht  sie  aus  der  Arbeitsleistung 
der  Schwerkraft,  dem'Binken  des  Schwerpunktes  der  Massen,  im  zweiten 
FaU  aus  der  Arbeitsleistung  der  Druckkrafte,  dem  Ausgleich  der  Druck- 
gradienten. 

Die  Gleichung  auf  S.  127  ermoglicht  es,  diese  Herkunft  der  leben- 
'  igen  Kraft  fur  eine  geschlossene  Luttmasse  zu  formulieren.1)  Sielautete- 


1  dcJ 

2  dt 


dM)  + 


i  dp 

Q  OS 


0. 


l)  Margules,  Uber  die  Energie  der  Sturme,  a.  a.  0. 
Klncr:  Djnamische  Meteorologio 
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GleichuDg  der  lebendigen  Kraft 

in  der  zShet  ,SiCh  ^  die  ^derungen  der  Masseneinheit 

m  der  Zeiten  heit  Mult.plizieren  Wlr  mit  dem  Massenelement  o die  nnd 
integneren  fiber  die  Masse,  so  wircl:  9 


dtj IT  dlt  +  ftJ '/r(,dt;  + cdh  -  0. 

Da  sich  die  Differentiation  nach  der  Zeit  bier  auf  die  ganze  geschlos- 
sene  Masse  bezieht,  so  sind  die  partieUen  Differenzialzeichen  gewahlt 
worden.  Das  letzte  Glied  ersetzen  wir  durcb  das  oben  gefundene  und 

Ttf^r  dJc  +  Itf  dr?dk  +/f  d,ii dh  =  °- 

Nun  bedeutet  n  dh  =  K  die  lebendige  Kraft,  j  grgdh  =  *§  die 

potentielle  Energie  der  Lage  (r  Abstand  vom  Erdmittelpunkt);  f  dh 

ist  die  in  der  Zeiteinheit  geleistete  Ausdehnungsarbeit  oder  Arbeit  der 
Druckkrafte.  In  der  Zeit  t,  wahrend  welcher  die  betraebteten  Verande- 

rungen  vor  sich  gehen,  ist  dieselbe  J* dt  j* ^  dh  =  St  —  51'  =  dSl,  d.  i. 

nach  der  friiheren  Bemerkung  ein  vollstandiges  Differenzial,  sobald  die 
Art  der  Zustandsanderung  (isotherm  oder  adiabatiscb)  bestimmt  ist.  In 
dieser  Zeit  verandere  sicb  die  lebendige  Kraft  um  d  K,  die  potentielle 
Energie  der  Lage  um  dann  gilt  nach  der  obigen  Gleichung 


<?(#  +  «p  +  5t)  =  0. 


Diese Beziebung  nenntMargules  die  Gleicbung  der  lebendigen 
Kraft  im  gescblossenen  System.1) 

46.  Potentielle  Energie  der  horizontalen  Druckverteilung. 

Man  bat  lange  Zeit  die  in  den  synoptiseben  Wetterkarten  erscheinenden 
borizontalen  Druckunterschiede  als  die  eigentliebe  Quelle  der  Winde 
(d.  b.  der  lebendigen  Krafte)  angeseben.  Die  Bescbleunigung  der  Luft 
zum  tiefen  Druck  sollte  die  Bewegung  verursaclien.  Margules  bat  (a.a.O.) 
bewiesen,  daB  die  potentielle  Energie  der  horizontalen  Druckgiadienten 
nur  sebr  geringe  Windgescbwindigkeiten  zu  erzeugen  im  Stande  ist  und 
daB  daber  weitaus  die  meiste  lebendige  Kraft  aus  der  iibrigen  poten- 
tiellen  Energie  stammen  muB- 

Mit  Hilfe  der  auf  S.  129  abgeleiteten  Gleichungen  kann  die  poten¬ 
tielle  Energie  der  horizontalen  Druckverteilung  berechnet  und  mit  der 

1)  Margules  hat  hier  noch  die  Energieverluste  durch  Reibung  berucksich- 
tigt;  sie  vermindern  natiirlich  die  lebendige  Kraft,  welclie  aus  der  Anderung 
der  potentiellen  Energie  s4$  und  der  Arbeit  entsteht. 
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lebendigen  Kraft  der  Winde  verglicken  werden.  Wir  fiihren  die  Ke<  h 
nung  hier  nur  fur  die  Bedingung  isothermer  Luftbewegung  «r 

Fall  adiabatischer  Bewegung  kann  mit  Rucksicht  au  a 
ahnlicher  Weise  behandelt  werden  (vgl.  Margules  a.  a.  O.). 

Es  sei  eine  abgescblossene  Luftmasse  gegeben,  in  welcher  durch  bloli 
borizontale  Yerscbiebung  der  Massen  aus  ihrer  Gleicbgewicbtslage  erne 
Storun"  in  Druck  und  Dicbte  entstanden  sei;  diese  Storung  betrefle  nur 
einen  kleinen  Teil  der  Masse  wesentlich,  der  iibrige,  weitaus  groBere  lei 
sei  nur  insofern  ein  wenig  verandert,  als  die  in  dem  kleinen  Teil  z.  B.  feh- 
lende  Masse  (wie  bei  einer  Depression)  dort  als  UberscbuB  erscbeint. 
Sei  p  die  Dicbte  im  gestorten  Teil,  q'  die  in  dem  fast  ungestorten,  so 

mufi  die  ganze  abgeschlossene  Luftmasse J* gdk-]- J  Q  die  =  konst,  sein, 

wobei  die  Integrale  iiber  die  stark  und  scbwach  gestorten  \  olumina 
(k  und  A')  zu  erstrecken  sind. 

Die  Storung  des  Druckes  im  Volumen  k  sei  p)QE,  so  daB  p  =  p0  (1  +  e), 
die  Storung  der  Dicbte  p0<7,  so  daB  q  =  p0(l  +  <?);  die  GroBen  s  und  6 
sind  ecbte  Briiche.  Aus  der  Gasgleicbung  p  =  q  RT  folgt  fur  isotberme 
Storungen  e  —  6.  Im  Volumen  k'  werden  die  analogen  aber  kleineren 
Storungen  mit  a'  und  <?'  bezeiebnet.  Die  Bedingung  fur  Konstanz  der 

Masse  wird  nun  J' Gdk  -j-  /*'  dk'=  0. 

Die  potentielle  Energie  der  gestorten  Druckverteilung  konnen  wir 
aus  jener  im  stark  und  jener  im  scbwacb  gestorten  Volumen  zu- 

sammensetzen.  Erstere  ist  =  /  P  lg  (“)  dk,  (vgl.  S.  129),  letztere 
$4  =  I Pty  dk'  =  j  p0  (1  -f  e')  lg  (1  +  £ ')  dk'.  Da  e'  klein  ist, 

£ '  i 

kann  man  setzen  lg (1  +  e/)  =  £/—  0  H - .  Bebalten  wir  nur  die  erste 

Potenz  von  e'  bei,  so  wird 

<^2==J PoE  dk  =  J p0g' dk'  =  —  J p0odk  =  —  j (p  —  p 0)  dk. 

Die  gesamte  potentielle  Energie  der  Druckverteilung  in  der  abgescblos- 
senen  Luftmasse  ist  also: 

^  ^ 2  =J*{ [p  lg  (~)  +  pQ  —  p]  dk ; 

di<  >ei  Ausdi uck  ist  iiber  das  stark  gestorte  Volumen  zu  integrieren  oder 

auch  iiber  das  gesamte  Volumen  k  +  k'-  denn  k'  liefert  keinen  Beitraii 
zu  demselben.  & 

Wir  wenden  dieses  Resultat  nun  auf  einen  Teil  der  Atmosphare  an 
in  welchem  iiberaU  die  gleiche  Mitteltemperatur  T  herrschen  soil.  Rami’ 

rt,  "0  1  der  Druck  am  Boden  ist:  analog  ist  «  =  P  p-9 

«  P0  (1  +  e).  ’  °  '  0  r °C  R 


ist  p  =  Pe~  'R 
Aucb  ist  P 


z 

T  • 


9* 
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Lebendige  Kraft  einer  Zyklone 


der  FHM°1Ufl“T  ‘n  Zerlest  werden>  w0  ein  Element 

der  Erdoberflaehe  ist.  Die  potentielle  Energie  wird  sonach : 


a 


-fd“~  "fi*  1§  (I)  +  Po  -P]dS-  F»fT  jX  dS ; 


Iner  wurde  in  der  Entwicklung  von  lg  (1  +  £)  auch  das  zweite  Glied 
beibehalten.  1st  S  die  Basisfiache  des  betrachteten  Zylinders  der 
Atmospbare  und  [£2]  der  Mittelwert  fur  diese  Fliiche,  so  laBt  sich 


I**]  TJ-  _  -1  I, r  P.S 


auch  schreiben:  91  =  M B  T  .  Hier  ist  M 

4mt 


9 


die  iiber  S  lagernde 


Luftmasse. 

Zum  Veigleich  mit  dieser  potentiellen  liluergie  der  horizontalen 
Druckverteiluug,  welche  spater  zahlenmaBig  ausgewertet  wird,  berechnen 
wir  schatzungsweise  die  kinetische  Energie,  die  erfabrungsgem’aB  mit 
solchen  Druckstorungen  verbunden  auftritt. 

Als  Beispiel  sei  eine  kreisformige  Zyklone  vom  Radius  rl  gewahlt; 
die  Gesckwindigkeit  c  des  Windes  stehe  senkrecht  zum  Gradienten  und 
sei  durch  die  auf  S.  87  abgeleitete  Formel  dargestellt,  namlich: 

±1 £  =  ?-ic.>) 
q  or  r  ' 

Wie  friiher  ist  2)=Po(  1  +  e),  also  =  P0^~’  Man  erhalt: 


dr 


rRTp-  =  c*-lcr,  c  =  4 

or  7  2 

Die  lebendige  Kraft  der  Zyklone  ist: 


V 


r^  +  rBTp- 

4  or 


K  =  dm  =  I  dzj  q  ~2nrdr] 


gz 

Pe  RT 


daraus  wird,  weil  p  =  — e^T  ist,  K  =  —  c2r 


dr 


Wir  machen  nun  eine  Annahme  iiber  die  Verteilung  der  Druck- 
storung  £  liings  des  Radius:  es  sei  e  —  —  C  rs s0  dab  die  Stoiung 
im  Zentrum  der  Zyklone  ein  Maximum,  fur  r  =  r1  aber  null  ist;  dann 
wird 

2  C  .  P 

T  +  “ 

r? 


c2  =  BTr 2 


2  RT 


v 


1  -f~ 


SCUT 
r\P  , 


1)  l  =  2  co  sin  ( p . 


Zahlenbeispiel 
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Setzt  man  diesen  Ausdruck,  sowie  R 
K  ein,  so  wird  schlieBlich: 


K=  MRT  C 


1  + 


l*r\ 


A  CRT 


(i-lA 


8  CRT 


in  die  Form  el  fur 


3  -C  n 

3  (2  —  O  J 


Die  Masse  der  Luft  ist 

oo  T  l 

,  2  71 

dz J  2 Qnrdr= 

0  0  0 

Margules  bereclinet  nun  ein  Zahlenbeispiel.  Es  sei  eine  Zyklone  von- 
1080km  Radius  mit  dem  Barometerstande  730mm  im  Zentrum  bei  45° 
Breite  gegeben.  Der  ungestorte  Druck  war  am  Boden  P0  =  760  mm, 

so  daB  C  =  ~ :  •  Dann  wird  K  —  0,134  •  MR  T C. 

760 

Zum  Yergleich  berechnen  wir  fur  dieselbe  Storung  die  potentielle 

rj. 

Energie  der  Druckverteilung  91  =  ./  Man  erhalt 

1  l71  Q 

«  -  MRT  —• 

o 

Das  Yerhaltnis  dieser  potentiellen  Energie  %  zur  kinetischen  Ener¬ 
gie  K  ist  also  =  0,05.  K  ist  in  diesem  Beispiel  20mal  groBer  als 

'ft,  so  daB  es  nicht  angelit,  die  Windgescbwindigkeit  als  Effekt  der 
horizontalen  Druckverteilung  zu  betrackten.  Die  beiden  Erscheinungen 
gehen  parallel,  stehen  aber  nicht  in  ursachlicher  Beziehung  zueinander. 
Dieses  Resultat  fallt  bei  anderen  Beispielen  ahnlich  aus,  weswegen  der 
SchluB  berechtigt  ist,  daB  die  wirklick  vorkommenden  horizontalen  Ver- 
schiebungen  der  Luftmassen  aus  ihrer  Ruhelage  eine  potentielle  Ener¬ 
gie  besitzen,  die  sehr  gering  ist  im  Verhaltnis  zu  der  gleichzeitig  auf- 
tretenden  kinetischen  Energie.  Margules  bezeichnet  die  horizontale 
Druckverteilung  daher  nur  als  „Ubersetzung  im  Getriebe  des  Sturmes.“1 2) 
f  iir  die  hier  angenommenen  htorungen  der  Druckverteilung  war 
deren  Unabhangigkeit  von  der  Hohenlage  charakteristisch.  Wir  setzten 
in  alien  Hdhen  die  gleiche  Druckverteilung  voraus,  die  Yerschiebung 
der  Luft  aus  ihrer  Gleicligewichtslage  sollte  nur  durch  Ausdehnung 
(oder  Kompression)  in  der  Horizontalen  erfolgt  sein.  Nur  fur  diesen 
Fall  ist  die  Ausdehnungsarbeit,  d.  i.  die  potentielle  Energie  der  horizon¬ 
talen  Druckverteilung,  so  klein  gegenuber  der  kinetischen  Energie 
Wenn  die  Luft  sich  nach  der  Vertikalen  hin  gleichfalls  ausdehnt,  wie 


1)  Bei  Margules  ist  statt  des  letzten  Faktors 

da  C  ein  kleiner  echter  Bruch  ist. 

2)  Energie  der  Stfirme,  a.  a.  0.  S.  26. 


3  —  <C 

3(2  —  C) 


einfach  — -  gosetzt, 
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Energiegleichung  der  Luft 

tT  infolg.e  ,™n  Warmezufuhr,  so  haben  wir  es  wohl  auch  mit  Aus- 

ehnungsarbeit  zu  tun  doch  ist  darauf  unser  SchluB  aus  dem  frakeren 
Beispiel  nicht  anwendbar.  mmeren 

47  Energiegleichung  der  abgeschiossenen  Luftmasse.  Die 

Ausdehnungsarbeit,  welche  in  der  Gleichung  der  lebendigen  Kraft  ror- 
kommt  (S.  130),  mt  auch  schon  fruher  (Abschnitt  8,  S.  11)  in  der  Glei¬ 
chung  fur  die  zugefiihrte  Wiime  aufgetreten.  Durch  die  Vereiniguno- 
der  meckamseken  mit  der  thermischen  Gleichung  bietet  sick  die  Mog° 
hcbkeit,  erne  Beziehung  zwischen  Warmezufuhr,  Temperatur  und  leben- 

■  iger  Kraft  aufzustellen,  in  welcher  die  Ausdehnungsarbeit  nieht  mehr 
vorkommt. 

Fur  die  Massen-  und  Zeiteinlieit  lautete  die  Gleichung  der  zucre- 

dO  dV  J jrn  ®  ° 


luhrten  Warme:  ^  =  cM  +  Ap  —  =  c  dT 

(l  t 


at  ~  at  T  ~vai  =  c*at  ~  wo  «  -  f  • 

Bezogen  auf  die  im  Yolumen  h  vorhandene  Luftmasse  wird  daraus: 


J-at  9  dk 


'*dt 


und  fur  die  Zeit  t : 


IdtJ 


d  Q  j  -j 

dt  9  dk 


\S  J Tpdk  —  A  f  dt J'j^dk. 


J  =  c0  j^Tydlc  ist  die  inn  ere  Energie,  welche  das  Gas  vermoge  seiner 

Molekularbewegung  besitzt.  Das  Glied  auf  der  linken  Seite  obiger 
Gleichung  ist  die  dem  Gase  in  der  Zeit  t  zugefiihrte  Warme  (Q).  Mit 
Riicksicht  auf  S.  130  laBt  sich  also  schreiben:  ($)  =  dJ  —  A8%. 

Die  Anderung  der  inneren  Energie  ist  wie  die  der  lebendigen  Kraft 
und  die  der  potentiellen  Energie  der  Lage  durch  Anfangs-  und  End- 
zustand  vollstandig  bestimmt.  Wenn  (Q)  =  0,  das  Gas  also  in  eine 
adiabatische  Hiille  eingeschlossen  ist,  dann  ist  auch  d51  durch  Anfangs- 
und  Endzustand  gegeben,  weil  dann  6J  =  Ad 51. 

In  diesem  einfachen  Falle,  der  uns  naher  beschaftigen  soil,  laBt  sich 
also  die  Ausdehnungsarbeit  durch  die  innere  Energie  ersetzen. 

In  der  Gleichung  der  lebendigen  Kraft  (S.  130)  ist  51  mit  der 
potentiellen  Energie  der  Lage,  verbunden.  Durch  Elimination  von  51 
aus  dieser  und  der  Gleichung  fur  die  zugefiihrte  Warme  ergibt  sich  die 
folgende  Energiegleichung  der  Luft  im  geschlossenen  System 
Margules): 

(Q)  =  d(J+AK+A$). 

Bei  adiabatischen  Yorgiingen  ist  nun 

SK  =  -  S  ?)  =  -  6  (J'  +  ?)  ’ 


Vertikale  Verlagerungeu 


135 


wo  J'  in  Arbeitseinlieiten  auszudriicken  isi.  •/ %  13‘  ^  J* 
tentielle  Energie.  Wird  sie  germger,  so  wacbst  die  leuen  e 

UD1  BefindettiX  einfabgeschlossene  Luftmasse  in  Ruhe,  aber  nicht  irn 
stabilen  Gleickoewickt,  so  strebt  sie,  durcb  einen  geringfiigigen  n  a 
•n  Bewe..ung  versetzt  (igl.  Abscbnitt  44),  einen,  Zustand  zu  be.  welcben, 
die  Dotentielle  Energie  ein  Minimum  wird;  dies  ist  der  stabile  ei  8 
wicbtszustand.  Dei”  Verlust  an  potentieller  Energie  erseliemt  als  leben- 
dioe  Kraft.  Margules  stellte  sieb  die  Aufgabe,  Zustande  von  so  gro  er 
potentieller  Energie  zu  sucben,  daB  sicb  aus  lbrem  l  bergang  in  en 
stabilen  Zustand  die  lebendigen  Krafte  erkliiren  lassen,  welche  in  den 
Depressionen  und  Boen  tatsiichlich  vorkommen. 

DaB  bloB  liorizontale  Yerschiebungen  der  Luft  aus  lkrem  Gleich- 
gewicht  hierfiir  niclit  ausreichen,  wurde  scbon  oben  (Abschnitt  4b )  ge- 
zeigt.  Es  mussen  also  vertikale  Verlagerungeu  hinzutreten.  Und  tat- 
sachlicli  liefern  solcbe  auch  die  gesuclite  potentielle  Energie  m  aus- 
reichendem  MaBe.  Hierbei  kommen  namentlich  zweiArten  von  anfang- 
lichen,  unstabilen  Massenverteilungen  in  Betracht:  Erstens  kann  die 
Massenverteilung  in  einer  auf  dem  Erdboden  auflagernden  Luftmasse 
liber  jedem  Element  ihrer  Grundfliicke  gleick,  also  von  den  Koordinaten 
in  der  Horizontalen  (x,  y)  unabhlingig  sein;  dann  muB  die  \erteilung 
in  der  Vertikalen  unstabil  sein  und  ein  Platzwechsel  der  Schichten 
eintreten,  so  daB  die  unteren  warmeren  nacb  oben,  die  oberen  kalteren 
nach  unten  kommen,  wodurch  das  Gleicbgewicbt  stabil  wird.  Zweitens 
kann  in  jeder  einzelnen  vertikalen  Saule  die  Verteilung  stabil  sein,  da- 
fur  aber  eine  Asymmetrie  in  jeder  Horizontalebene  bestehen,  so  daB  kalte 
neben  warmen  Massen  liegeu;  auch  dann  tritt  eine  Umlagerung  ein,  bei 
der  die  kaltesten  Massen  zu  unterst,  die  warmsten  zu  oberst  kommen. 
In  der  Natur  werden  beide  Arten  zugleich  auftreten,  wodurch  die  Sache 
auBerst  verwickelt  wird.  Die  Rechnung  wird  scbon  bei  verhaltnismaBig 
einfachen  Voraussetzungen  liber  die  anfangliche  Massenverteilung  sebr 
miihsam,  weswegen  wir  uns  bier  auf  zwei  einfacke  Beispiele  beschriinken 
wollen.1) 

Die  Energiegleicbung  8K  =  —  d(J'  +  kann  gescbrieben  werden 


llier  ist  J\1  die  gesamte  Luftmasse  und  c~  das  mittlere  Gescbwindig- 
keitsquadrat,  das  sich  fur  sie  durcb  die  Umlagerung  ergibt.  Uber  die 
Verteilung  der  Geschwindigkeit  auf  die  einzelnen  Teile  der  Masse  kann 
unsere  Energiebetrachtung  nichts  aussagen,  wir  mussen  uns  auf  die  Be- 
rechnung  der  mittleren  Geschwindigkeit  c  besckranken.  ( J '  -f  ist 


1)  Margules,  Energie  der  Stiinne,  a.  a.  0.; 
i  alle  berechnet. 


dort  sind  auch  verwickeltere 
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Gesamte  potentielle  Energie 


die  gesamte  potentielle  Energie 
bilen)  Endzustand. 


mi  Anfangszustand,  («/'  +  Sp),  im  (sta- 


Nun  1st  J  +  5(5  A  J  TqcIIc  +J  grQdk  (vgl.  S.  130).  Da  uns  uur 

ilastnTndTtltt  }*?**?’  ^  ™  eine  Konstante 

ite  Seehohel  setzen  "  MaSSe  T°m  Erdmi^P«^t  r 


Xacli  der  statischen  Grundgleichung  ist  =  —  Qg  folo-lich 

Z  \  Ct  /  O 

p  D'Jn.bl1er  ^etrachtete  Euftmasse  erfiille  eine  vertikale  Saule  von  der 
Urundnaclie  1  und  der  Hoke  unendlich.  Es  ist  dann: 


^  ~  J  0  |f  ^  —  [*p]  +  J  pdz  =  j‘p  dz. 

0  o  o 

Setzen  wir^-=pi?T;  so  wird  auch  weiter  ^  RTdm,  wo 
din  =  Qdz  ein  Massendifferenzial.  Erstreckt  sich  die  Verschiebung  der 
Massen,  wie  dies  wohl  stets  der  Fall  sein  wird,  nur  auf  einen  bestimm- 
ten  unteren  Teil  der  unendlich  hohen  Luftsaule,  so  genfigt  es,  das  $ 
fur  diesen  Teil  zu  berechnen,  d.  h.  das  letzte  Massenintegral  nur  fiber 
ihn  auszudehnen,  weil  die  Masse  daruber  wie  ein  fester  Stempel  fiber 
der  unteren  bin-  und  hergehen  wird,  ohne  ihre  Temperatur  zu  ver- 
andern,  so  daB  auch  bei  der  Umlegung  das  Integral  ffir  sie  den  gleichen 
Wert  behalt. 

Wir  erhalten  also  nun 


J’+  5p  =  -’-J‘Tdm  +  Rf T  dm  =  %-f  Tdm, 

einen  sehr  einfachen  Ausdruck  ffir  die  gesamte  potentielle  Energie; 
das  Integral  ist  nur  fiber  die  Masse  zu  erstrecken,  welche  sich  um- 
lagert. 

Man  sieht  aus  obiger  Nebeneinanderstellung,  daB  die  potentielle 
Energie  der  Lage  weitaus  kleinei  ist  als  die  innere  Energie;  sie  ver- 
halten  sich  zueinander  wie  AB  zu  c9t  also  ffir  Luft  wie  0,069  zu  0,169 
oder  wie  2  zu  5,  worauf  auch  Em  den  hingewiesen  hat.1) 

Bezeichnet  man  mit  T  die  Temperatur  der  Luftmasse  in  ihrem  An¬ 
fangszustand,  mit  T'  in  ihrem  Endzustand,  so  ist  die  durch  Umlagerung 

erzeugte  lebendige  Kraft:  ~~  T')  dm. 

Es  wird  also  kinetische  Energie  erzeugt,  wenn  durch  Umlegung  der 
Massen  die  mittlere  Temperatur  derselben  sinkt. 


1)  Gaskugeln,  S.  376. 


Erstes  Beispiel 
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Ph 

Ph 

1 

2 1 

2 

/' 

48  Beispiele  fur  vertikale  Umlagerungen  der  Luftmassen 
,,?,  Mar rules  In  den  folgenden  Beispielen  werden  Luftsau  en  be- 

'"“f 

Wanden  begrenzt  werden  und  nacb  oben  offen  sineb  D  “here  Teil 

folgt  in  dem  unteren  Teil  dieser  Saulen  bis  zur  Hohe  7 ,  de obere  I 
derselben  beweut  sich  dabei  bloB  auf  oder  ab  wie  ein  fester  Stempel  vom 
Gewicht  BPi,  wo  pk  der  Druck  am  oberen  Ende  der  '^lager  en  Masse 
J>»  die  Basis  der  Saule  ist.  Es  geniigt  dann,  wie  gesagt,  das  letzte  lntee 
irn  vormen  Abschnitt  iiber  die  verlagerte  Masse  allem  zu  erstrecken. 

1  Beispiel:  In  der  Luftsaule  Fig.  26a,  wo  p0  der  Druck  am  Boden, 
liegen  die  mit  2  und  1  bezeiebneten  Massen  iibereinander.  An  der  oberen 
Grenze  von  1  herrscht  der  Druck  ph.  Die  Masse  2 
ist  potentiell  warmer  als  die  Masse  1;  infolge- 
dessen  tritt  eine  Umlagerung  ein  und  im  End- 
zustaud  ( V  ig.  26  b)  liegt  die  Masse  1  unter  dei 
Masse  2(1'  und  2').  Hierbei  iindert  sich  die  Hohe 
der  beiden  Scbichten  von  \  in  h[,  von  h2  in  h'v  der 
Druck  an  ihrer  Grenzflache  von p{  in  p'{  und  auch 
die  Hohenlage  des  Druckes  ph  wird  eine  andere. 

Wir  nehmen  an,  da6  jede  einzelne  Masse  zu 
Anfang  im  indifferenten  Gleichgewicht  sei;  d.  h.  a  Fig  26  b 

1  und  2  haben  fur  sich  iiberall  die  gleiche  poten- 

tielle  Temperatur  und  behalten  diese,  weil  die  Umlagerung  adiabatisch 
erfolgt,  auch  bei.  An  der  Grenze  i  besteht  zu  Anfang  ein  Sprung  der 
Temperatur  von  Tit  auf  Tn‘  gegeben  ist  p0,  T02,h2,hl,  TiV1 2) 

Fur  eine  Luftsaule  von  der  Hohe  h ,  in  welcher  indifferentes  Gleich¬ 
gewicht  herrscht,  konnen  wir  das  Temperaturmassenintegral,  das  die  po- 
tentielle  Energie  ausdriickt,  ein  fiir  allemal  berechnen;  es  war(vgl.  S.  136): 

*  h 

f* T dm  =  j  j pdz.  Indifferentes  Gleichgewicht  setzt  lineare  Abnahme 
o  o 

der  Temperatur  im  Betrag  von  ^  voraus  (vgl.  S.  46).  Auf  S.  37  wurde 
die  Druckverteilung  fur  lineare  Temperaturabnahme  berechnet.  Setzen 

Cm 

wir  fiir  a  in  die  dortige  Formel  ~  =  y  ein,  so  wird  p  =  Pq(~ 

Somit  wird  das  gesuckte  Integral: 

h 

■  p>T>y) 


T, 

hi 


—  (T0  —  y^AJt 


1)  p,  Druck  am  Boden,  T„  Temperatur  am  Boden,  d.  i.  an  der  unteren 
Grenze  der  Masse  2  im  Anfangszustancl. 

2)  x  =  — — ;  vgl.  Abschnitt  8. 

Cp 
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Zwei  Schichten  iibereinander 


flnv  H^er-  1St  Tf  ,  T°  y^l‘  Unsere  Aufgabe  beschriinkt  sich  also 
darauf  Je„en  Awdruck  fur  den  Anfangs-°und  Endzustand  zu  bild  n 

Zerltl  £"*“  der  °rUCke  "nd  Te“Perato“  “  <>«  Grenzen  e,’ 

Fur  den  Anfangszustand  folgt  zunachst  aus  den  gegebenen  Werten : 


T, 


—  t  _ -.7.  rf  rn  °7  "  gcgeueuen  vver 

02  7'h,  1  ;d  -  ^tl  -  weiter  mit  Benutzung  der  eben 


ge- 


1 

brauchten  Formel  fur  den  Druck:  Pi  =  Po  Pi.  =P  (~Y 

Die  potentielle  Energie  des  Anfangsstadlums  wird  bis  Juf  eine  Kon- 
sfante:  («T+  $)a  -  —  (PaT,,- PiTi%  + PiXn- pjhl).  Die  oben 

gcfundenen  Werte  sind  bier  einzusetzen. 

Im  Endzustand,  nach  dem  Platzwechsel  der  Schichten  1  und  2 
wird  der  Druck  an  der  Grenzflache  p'  =  ph  +  p0  -  p..  Die  Drucke  an 
der  oberen  und  uuteren  Begrenzung  der  Saule  sind  gleich  geblieben.  Aus 
ihnen  erhiiltman  mit  Benutzung  der  Poissonschen  Formel  die  folgenden 

Grenzwerte  der  Temperaturen:  =  Thl  (^)*  (wiirde  die  Luft  der 

Masse  1  aus  der  Hohe  li  adiabatisch  herabsteigen,  so  wiirde  sie  die  Tem- 
peratur  T'01  annehmen);  ferner 

^  =  ^©>;2=r02g)>;2=T03(^. 

Die  potentielle  Energie  des  Endzustandes  ist: 

(J’  +  n  -  %-g  (ft  K  -  P;  rn  +Pi  -ftg. 

Da  die  lineare  Temperaturabnahme  in  jeder  Masse  erhalten  blieb, 
so  ist  auch  T'n  =  T'Q1  —  yh[  und  T'h2  =  T'i2  —  yh2,  woraus  die  neuen 
Hohen  der  Schichten  und  ihre  Grenzlage  zu  finden  sind. 

Die  Masse  M  beider  Schichten  ist  im  Ganzen  — —  pro  Flachen- 

9 

■einheit  der  Basis.  Infolgedessen  wird  das  mittlere  Geschwindigkeits- 
rjuadrat 


Margules  berechnet  das  folgende  Zahlenbeispiel:  zu  Anfang  sei 
7/t  =  h2  =  2000  m,  pQ  =  760  mm,  T02  =  283°;  an  der  Grenze  i  soli  die 
Temperatur  plotzlich  nach  oben  urn  3°  abnehmen  (unstabiler  Zustand). 
Man  erhiilt: 

Ti2  =  263,13°,  =  591,69  mm,  Thl  =  240,26°,  ph  =  450,22  mm. 

Im  Endzustand  ist  p[  =  618,53  mm,  die  Grenzflache  der  beiden 
Schichten  liegt  niedriger  als  friiher,  es  ist  hi  —  1637,17  m,  h%  =  2366,97  m. 
Die  ganze  am  Umsturz  beteiligte  Siiule  hl  -f-  h2  ist  also  um  4,14  m 


Zweites  Beispiel 
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hoher  geworden.  An  der  Grenzflacbe  nimmt  die  Temperate 

Masse  biTiOUOm  Hohe  eine  derartige  mittlere  Gescbwind.gkeit  erlangt, 
so  werden  Teile  ders.lben  eine  noch  groBere,  andere  erne  klemere  Ge- 
kaben-  in  einzelnen  Partien  konnen  intensive  Sturme  anf- 
treten.  Die  beobachtete  kinetiscbe  Energie  von  Stiirnien  kann  demnach 
crewiB  aus  dern  Umsturz  solcher  Luftschichten  herruhien. 

^  2  Beispiel:  Anf  der  Erde  ruhen  zwei  Luftmassen  nebenemander 

(Fig.  27a),  die  Massen  1  und  2;  sie  haben  gleiche  Basis  f  und  gleiche 

Hohe  h  und  seien  seitlich  von  vertikalen  Wanden,  oben  von  einer  im 


hi 

h2 

l 

2 

1  01  Pol 

a  Poi  7102 

Fig.  2 

T  ’ 
lh  2 

- V 

2 '  T  ' 

rJ _ -2 

K 

^  hi 

P  o 


T  ' 
01 


sich  wie  ein  fester  Stempel  auf-  und  abbewegen  kann.  1  sei  potentiell 
kalter  als  2.  Im  Anfangszustand  berrsche  Ruhe,  man  denkt  sicb  eine 
feste  Wand  zwischen  1  und  2  eben  weggezogen.  Es  tritt  nun  Umlage- 
rung  ein,  die  kaltere  Scbicbt  1  breitet  sich  unter  die  wiirmere  2  aus 
(Fig.  27  b). 

Wieder  seien  die  Schichten  zu  Anfang  im  indifferenten  Gleichge- 
wicht;  sie  sind  es  jede  fur  sich  dann  auch  nach  der  adiabatischen  Um- 
legung.  AuBer  ph  und  h  sind  die  Anfangstemperaturen  Thl  und  Th2  ge- 
geben.  Im  Anfangszustand  ist  zunachst  (vgl.  das  friihere  Beispiel): 


Tn  —  Thl  +  yli,  T02  =  Ta2  +  yh , 

Die  potentielle  Energie  in  der  Anfangslage  ist  demnach  (vgl.  S.  138): 

(■r  +  =  %  r+-  ?  [TmPo,  -TilPh  +  Tnpw  -  ThiPhi 

Im  Endzustand  geht  an  der  Trennungsflache  i  der  beiden  Massen 
die  Temperatur  sprunghaft  vom  niedrigeren  T'{J  zum  hoheren  T'2  iiber. 
Die  oberste  Schichte  von  2  bleibt  unter  dem  gleichen  Druck  j ph}  es  ist 
also  Die  Trennungsflache  ist  dadurch  bestimmt,  daB  in  ihr 

der  Druck  Pi  =ph  + ^  (p02—ph)  herrschen  muB,  da  die  Masse  2  sich  auf 

den  doppelten  Querschnitt  ausgebreitet  hat.  Daraus  folgt  —  T,  2  (PiV 
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Zwei  Schichten  nebeneinander 


als  unterste  Temperatur  der  Masse  2  und  T'n  =  Thl  (g‘  ak  oberste 

Temperatur  der  Masse  1 .  Der  Druck  am  Boden  ist  nun  pl^  +  PiL  ~Pj 
die  Temperatur  am  Boden  aber  T’  =  T  (piY 

01  hl\p  /  ' 

Die  potentielle  Energie  wird  im  Endzustand: 

(r  +  ^ =  Z ,  +  *  B  [TnPi  -  rnP;  +  t:iP ;  -  t„ ,pj. 


Die  Masse  abgegrenzter  Luft  ist  M  _  |  fa  -  ft).  Margules  be- 
reehnet  das^olgende  Zahlenbeispiel:  Gegeben  sei  *  =  3000  m,p,  =  510mm 

oY  A  •  Der  Temperaturunterschied  der  Massen  1  und 

2  betrage  also  5°  C. 

Man  erhalt  fiir  den  Anfangszustand: 


Zii  ~  272,80°,  ^oi  =  759,20  mm, 


T  — 
•^02  ~ 


^77,80°,  =  753,46  mm. 


Es  bestebt  also  am  Boden  ein  Druckunterschied  yon  5;74  mm,  um 
welcben  die  kalte  Masse  schwerer  ist  als  die  leichte.  Beim  Wegzi’ehen 
der  Trennungswand  ist  es  dieser  Druckgradient,  der  die  Umsturzbewe- 
gung  einleitet. 

Im  Endzustand  ist:  p'.  =  631,73mm,  p'  =  756,33 mm,  T'=26 3  93° 
T'n  =  258,61°,  =  272,50°;  ferner  h[  =  1398,9  m,  h'  =  1603,2  in. 

Die  Summe  h[  -f-  h'2  =  3002,1  m  ist  etwas  groBer  als  das  friikere  h, 
nacb  dem  Umsturz  nimmt  die  hervorgehobene  Masse  also  ein  etwas 
groBeres  Volumen  ein  als  fruher;  der  Stem  pel  der  oberen  Luftscbicbten 
ist  gehoben  worden  wie  im  ersten  Beispiel.  Die  mittlere  Geschwindig- 
keit  der  Massen  berecknet  Margules  zu  c  =  12,2  m/sec;  also  wieder 
eine  recbt  bedeuteude  Windstarke.  Betriige  die  Temperaturdifferenz 
zwiscben  1  und  2  nicbt  5°,  sondern  10°,  so  erbielte  man  c  =  17,3  m/sec: 
ware  zugleicb  die  urspriingliche  Hohe  der  Kammern  die  doppelte,  also 
h  —  6000  m,  so  erbielte  man  c  =  25,8  m/sec. 

Bei  diesen  Recbnungen  ist  es  notig,  die  Anfangs-  und  Endwerte  der 
potentiellen  Energie  sebr  genau  zu  bestimmen,  da  die  lebendige  Kraft 
am  Scblusse  als  kleine  Differenz  zweier  groBer  Zablen  erscbeint.  Mar¬ 
gules  hat  in  seiner  Arbeit  aucb  ein  Naherungsverfahren  zur  Berechnung 
yon  c  angegeben,  welches  diesen  Ubelstand  umgebt. 

Aucb  bat  er  nock  verscbiedene  ahnliche  Beispiele  berecknet,  die 
zum  Teil  recbt  verwickelt  sind;  so  den  Fall,  daB  zwei  Massen  ver- 
schiedener  Temperatur  abnlicb  wie  im  letzten  Beispiel  anfangs  neben- 
einanderliegen,  daB  aber  jede  yon  ibnen  im  stabilen  Gleichgewicht  ist. 
Die  Schichten  ordnen  sick  nacb  dem  Umsturz  stets  so  an,  daB  ihre  po¬ 
tentielle  Temperatur  nacb  oben  zunimmt. 

Ein  weitererFall  bestebt  darin,  daB  die  Temperatur  sick  in  derHorizon- 
talen  nicbt  sprungweise,  sondern  stetig  andert,  z.  B.  nacb  einer  Seite  bin 


Beiepiele  in  der  Natur 
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zunimmt.  Wir  haben  dann  nicbt  zwei  Massen  verschiedener  Tempera^, 
5S  *5^  ^cSeSue  von  de;  Hlteven 

^^erlln^le  "p”  entiell  klUteste 

Z”  PteTdiesen  und  anderen  Beispielen  ergeben  sich  aus  der  vertikalen 
Umlagerung  state  lebendige  Krafte,  welche  groB  genug  sind,  urn  die  vor- 
kommenden  Stiirme  zu  erkliiren.  Man  kanu  es  daher  als  sehr  wahrschein- 
licb  ansehen,  daB  die  kinetische  Energie  der  Sturme  aus  vertikalen  Vei  - 
lagerungen  der  Luftmassen  stammt,  bei  welchen  die  potential  kalteren 
Massen  sinken,  die  warmeren  steigen;  gewiB  riihrt  sie,  wie  oben  gezeigt 
wurde,  nicht  von  der  potentiellen  Energie  horizontaler  Druckvertei- 
lungen  her,  die  sicb  durcb  rein  horizontal  Bewegungen  ausgleichen 

konnen.  . 

Jene  Umlagerungen  geschehen  in  der  ISatur  wohl  meist  eber  nach 

dem  Schema  des  zweiten  als  nach  dem  des  ersten  Beispiels;  denn  Unter- 
scbiede  der  Temperatur  in  horizontaler  Richtung  sind  sehr  gewohnlich, 
■iiberadiabatischeTemperaturgradienten  in  der  Vertikalen  selten.  Bigelow 
hat  (a.  a.  0.)  das  Neben-  und  GegeneinanderflieBen  kalter  und  warmer 
Luft  in  den  unteren  Schichten  der  Atmosphiire  iiber  Nordamerika  als 
die  Bedingung  fur  das  Entstehen  der  dortigen  Zyklonen  angegeben. 
Sand strom1)  schildert  eine  ahnliche  Entstebung  intensiver  Sturme  an 
der  Westkiiste  der  skandinavischen  Halbinsel,  die  er  direkt  beobachten 
konnte.  Auf  der  westlichen  Abdachung  zum  Meere  hin  herrscht  dort  ini 
Winter  ein  horizontaler  Temperaturgradient  von  etwa  1°  auf  10  km. 
Die  im  Osten  befindliche  kalte  Luft  bleibt  dort  nicht  liegen,  sondern 
stromt  am  Gebirgshang  herab  zum  Meere,  die  warme  Luft  des  Golf- 
stroms  erkebt  sich  iiber  sie  und  flieBt  ostwarts.  Man  kann  diese  ent- 
gegengesetzten  Windrichtungen  am  Meere  beobachten,  wo  ein  bora- 
artiger  kalter  Wind  nur  wenig  iiber  die  Kiiste  hinausweht,  wahrend 
drauBen  der  warme  Wind  landwarts  blast.  Auf  dem  Gebirge  ist  unten 
kalter  Ostwind,  dariiber  warmer  Westwind.  Sandstrom  vergleicht  die 
kalte  Falluft  mit  einem  Wasserfall  und  berechnet  deren  Energie.  Eine 
Steigerung  ihres  spezifischen  Gewichtes  erfahrt  sie  nach  seiner  Angabe 
noch  durch  das  Gewicht  des  emporgewirbelten  Schnees. 

Noch  eine  interessante  Beobachtung  Sandstroms  verdient  hier  Er- 
wahnung.  Aus  der  Struktur  der  Schneeoberflache  konnte  derselbe  nam- 
lich  die  Richtung  der  starken  Stiirme  im  norwegischen  Gebirge  erkennen 
und  fand,  daB  dieselben  immer  talab warts  wehen.  Etwas  ahnliches 
bemerkte  Trabert2)  beim  Studium  der  niederosterreichischen  Gewitter. 

1)  Kungl.  Svens.  Yet.  Akad.  Handl.  Bd.  47,  Nr.  9,  1912  und  Arkiv  f  Mat 

Astr.  och  Fys.  Bd.  7  Nr.  30,  1912.  at 

2)  Jahrb‘  d-  Wien-  Met-  Zentralanstalt,  Jahrgang  1901,  Anhang. 
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Lu/w^r  ?‘ch  'Vesentlieh  Wabwarts  fort.  Es  ist  die  schwere  kalte 
^  ft,  welch.!  den  Sturm  erzeugt,  mdem  sie  abwarts  flieBt  und  dabei  den 
Bodensenkungen  folgt  wie  ein  Wasserlauf. 

Das  Nebeneinander  kalter  und  warmer  Luft,  aus  dem  eine  Ausbrei- 
uno  ,  er  kalten  Luft  unten  der  warmen  oben  hervorgeht,  ist,  seitdem 

a  °Ule»  ,?nd  BlSelow  darauf  aufmerksam  machten,  yielfacb  in  die 
ugen  gefallen,  sowohl  bei  der  ailgemeinen  Bewegung  der  Atmospbare 
a  Is  auoh  namentlicb  bei  Depressionen,  Gewittern,  Boen  usw.  Wahrend 
man  fruher  liauptsachlich  die  Luftdruckverteilung  an  der  Erdoberflache 
betrachtete  und  die  beziiglich  des  Luftdrucks  am  Boden  symmetrischen 
Lebilde,  wie  z.  B.  kreisformige  Zyklonen,  aucb  iiberhaupt  als  symme- 
triscb  ansab,  baben  diese  Arbeiten  dazu  gefiibrt,  auf  die  durcb  Tempera- 
turunterscbiede  bedingte  Asymmetrie  ein  erbobtes  Augenmerk  zu  lenken. 
Es  hat  sicb  bierdurcb  ein  wesentlicker  Umscbwung  in  der  dynamischen 
Meteorologie  vollzogen,  Avorauf  wir  noch  spater  zuriickkommen. 

49.  Bedeutung  der  Kondensationswarme  fur  die  lebendige 
Kraft.  In  der  ailgemeinen  Gleicbung  auf  S.  134  erscheint  die  Summe 
der  Anderungen  von  innerer  Energie,  potentieller  Energie  und  lebendiger 
Eralt  der  "YV  armezufulir  gleicbgesetzt.  Wir  wollen  nun  unter  der  zuge- 
fiibrten  W^arme  nur  jene  versteben^  welche  bei  aufsteigender  feucbter 
Luft  durch  Kondensation  frei  wird,  betracbten  also  pseudoadiabatiscbe 
Vorgange  und  fragen  nacb  der  lebendigen  Kraft,  welche  diese  Warme 
bervorzubringen  vermag. 

Ibre  Bedeutung  fur  die  Energie  der  Luftbewegungen  ist  oft  be- 
bauptet  und  bestritten  worden.  Margules  bat  sicb  (a.  a.  0.)  eingebender 
mit  ihr  bescbaftigt  und  ist  zu  dem  Resultat  gekommen,  da8  die  Kon- 
densationswarme  nur  unter  gewissen  Umstiinden  zur  lebendigen  Kraft 
der  Luftmassen  beizutragen  vermag.  Es  wiirde  zu  weit  fiihren,  dessen 
diesbeziiglicbe  Untersucbungen  bier  ausfiikrlich  zu  besprecben;  aucb  ist 
ja  die  Kondensationswarme  in  den  gemaBigten  Zonen  der  Erde,  welche 
uns  bier  hauptsachlich  beschaftigen,  wegen  des  bier  viel  kleineren 
Wasserdampfgehaltes  der  Luft  von  geringerer  Bedeutung,  als  etwa  in 
den  Tropen;  wir  verweisen  darum  auf  die  Abbandlung  iiber  die  Energie 
der  Stiirme  von  Margules  und  geben  bier  nur  eine  Ubersicht  iiber  die 
Resultate. 

Die  „Kondensationstbeorie  der  Zyklonen“  (Ferrel)  nahm  an,  daB  die 
beim  Aufsteigen  feucbter  Luft  frei  werdende  Kondensationswarme  die 
adiabatiscbe  Abkiihlung  der  Luft  vermindere  und  dadurch  den  fort- 
gesetzten  Auftrieb  dieser  Luft  bewirke.  Wenn  namlich  trockene  Luft 
in  einer  stabil  gescbichteten  Atmospbare  aufsteigt,  weil  sie  anfangs 
warmer  war  als  die  Umgebung,  so  wird  dieser  Auftrieb  bald  verbraucht, 
weil  sie  sicb  adiabatisch  um  1°  pro  100  m  abkiiblt  (vgl.  S.  51).  Beim 
Aufsteigen  feucbter  Luft  driickt  die  Kondensation  die  adiabatiscbe  Tem- 
peraturabnahme  auf  einen  kleineren  Betrag  berab  (vgl.  S.  52).  Infolge- 
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lessen  halt  der  Auftrieb  feuchter  Luft  nun  tatsachl.ch  langer -  an  Jene 

Theorie  sagte  welter,  daB  durch  den  Aufwarts  ransport  feuchter  L  f 
unten  Plat*  fur  immer  neue  Massen  werde,  welche  eeithch  dem  OH  des 
Aufsteigens  zuetromen  raussen,  um  die  Eontinuitat  zu  erhal  . 
durch  entstehen  Winde,  welche  mithin  ihre  Energie  der  beim  Aufete.gen 
frei  werdenden  Kondensationswarme  verdanken  sollen. 

Der  Gedankengang  ist  zweifellos  richtig;  es  fragt  sich  nur  ob  sole  ie 
warme  aufsteigende  Luftmassen  tatsachlich  vorkommen.  Seitdem  man 
weiB,  daB  die  Depressionen  unserer  Breiten  in  den  unteren  10  km  kaiter 
sind  als  ihre  Umgebung,  entfiillt  zunachst  die  Moglichkeit,  diese  Ge- 
hilde  auf  die  angedeutete  Art  zu  erklaren.  Dies  schheBt  aber  niclit  ausr 
daB  die  Kondensationstheorie  anderswo,  vielleicht  bei  den  tropischen 
Zyklonen,  anweudbar  ist,  wie  Helmholtz  annimmt. 

Um  die  Bedingungen  festzusteRen,  unter  denen  die  Ivondensations 
warme  sich  tatsiichlich  in  Bewegungsenergie  umsetzen  kann,  hat  Mar- 
crules  wieder  eine  abgreschlossene  Lnftmasse  betrachtet  und  auf  sie  die 
Gleichung  von  S.  134  angewendet. 

Die  erste  Rechnung  geht  von  der  folgenden  Vorstellung  aus:  Bine 
trockene  und  eine  feuchte  Luftmasse  liegen  in  zwei  urspriinglich  durch 
eine  Wand  getrennten  Kammern  nebeneinander,  so  wie  im  zweiten  Bei- 
spiel  auf  S.  139  eine  kalte  und  eine  warme  Masse.  Beide  sind  im  in- 
differenten  Gleichgewicht,  d.  h.  die  Temperatur  nimmt  in  der  feuchten 
Luft  nach  oben  langsamer  ab  als  in  der  trockenen.  Oben  lierrsche  beider- 
seits  der  gleiche  Druck,  hervorgerufen  durch  die  oberen  Schichten,  welche 
an  der  Umlegung  wie  friiher  unbeteiligt  bleiben.  Der  Druck  ist  unter 
der  trockenen  Luftmasse  holier,  nach  Wegziehung  der  Wand  breitet  sie 
sich  unter  die  feuchte  aus,  die  feuchte  lagert  sich  iiber  die  trockene. 
Dabei  steigt  die  letztere  auf,  kiiklt  sich  ab,  Wasser  wird  kondensiert 
und  die  Kondensationswarme  wird  frei.  Doch  ist  die  Abkuhlung  jetzt 
geringer  als  in  trockener  Luft. 


Die  kinetische  Energie,  welche  bei  dieser  Umlagerung  gewonnen 
wird,  ist  nun  nach  der  Rechnung  fast  genau  jener  gleich,  die  im  Bei- 
spiel  2  (S.  139),  d.  i.  mit  trockener  Luft  in  beiden  Kammern,  berechnet- 
wird,  soliald  hier  und  dort  die  gleichen  Mitteltemperaturen  angenommen 
werden.  Die  Kondensationswarme  tragt  also  zur  kinetischen  Energie 
nichts  bei.  Es  erklart  sich  dies  daraus,  daB  derWarmezufuhr  durch  Kon- 
densation  hier  eine  geringere  Abnahme  der  potentiellen  Energie  gegen- 
ubersteht,  als  bei  trockener  Luft.  Diese  Abnahme  ist  niimlich  durch 

I  {T-  T')dm  gegeben,  wo  sich  T  auf  den  Anfangs-,  T  auf  den  End- 

zu stand  bezieht;  da  nun  infolge  der  Kondensation  die  Temperatur- 
ermedrigung  beim  Aufsteigen  geringer  ist,  so  wird  auch  obiges  Integral 
kleiner  als  friiher  und  zwar,  wie  eben  die  Rechnung  ergibt,  um  so  viel 
als  die  Kondensationsv'arme  betragt 

■ 
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o  ^enn  fmUoh  die  Annahme  fallen  gelassen  wird,  daB  die  oberen 
.cbichten  das  System  der  zwei  Kammern  wie  ein  fester  Stempel  ab- 

lieBen,  dann  kommt  es  nach  dem  Umsturz  zunachst  darauf  an,  ob 
V  oberen  bchiehten  dick  genug  sind,  um  das  weitere  Emporsteigen 
der  wemg  abgekuhlten  feuchten  Massen  zu  verhindern.  Sind  sie  dies 
lmstande,  dann  gilt  das  friiher  gesagte;  wenn  nicht,  so  erfolgt  ein  Platz- 

wechsel  der  unteren  feuchten  Luft  mit  der  daruber  liegenden  trockenen 
analog  wie  im  Beispiel  1  oben. 

Diesen  wesentlich  anderen  Fall,  den  Durchbrnch  feucbter  Luft  durch 
daruber  liegende  trockene,  behandelt  Margules,  indem  er  wieder  ein 
geschlossenes  Quantum  Luft  betrachtet.  Hier  ist  es  nun  nicht  notig 
wie  im  Beispiel  1  (b.  137),  dab  die  gesamte  feucbte  Luft  nach  oben 
kommt.  W  ie  viel  von  ihr  die  trockene  Schicht  durchbricht  und  wie 
viel  liegen  bleibt,  hangt  von  dem  Sattigungsgrad  und  den  Anfangs- 
temperaturen  ab.  Im  allgemeinen  wird  ein  Teil  der  feuchten  Luft  in 
die  Hohe  steigen  und  hierfiir  ein  Teil  der  trockenen  herabsinken.  Es 
kann  dann  Ruhe  eintreten,  auch  wenn  zu  unterst  noch  ein  Teil  der 
feuchten,  in  der  Mitte  die  trockene,  daruber  der  andere  Teil  der  feuchten 
Luft  liegt.1) 

Nach  der  Rechnung  setzt  sicli  nun  diese  Kondensationswiirme  tat- 
sachlich  zum  Teil  in  kinetische  Energie  um,  zum  Teil  kommt  sie  in  der 
relativ  hohen  Temperatur  der  aufgestiegenen  Luft  zum  Ausdruck.  Die 
mittlere  Geschwindigkeit,  welche  so  entsteht,  berechnet  Margules  in 
einem  Falle  zu  10  m/sec. 

Trotzdem  schreibt  er  der  Kondensationswarme  eine  weitaus  geringere 
Bedeutung  fur  die  Entstehung  der  Winde  zu  als  der  potentiellen  Energie. 
Unter  den  in  der  Natur  tatsachlich  vorkommenden  AnfangsbedingUDgen 
findet  man  leicht  solche,  die  aus  der  potentiellen  Energie  bedeutend 
groBere  Windstarken  liefern  als  jene  obige,  die  aus  der  Kondensations¬ 
warme  stammt. 

Die  Rolle  dieser  Warme  fiir  die  Bewegung  der  Luftmassen  hat 
Helmholtz2)  bei  der  Darlegung  seiner  Theorie  der  tropischen  Wirbel- 
stiirme  behandelt;  hier  wird  eine  ausgedehnte  Masse  mit  Feuchtigkeit 


1)  Margules  bedient  sich  bei  der  Rechnung  eines  fiktiven  Gases,  welches 
mit  Warmezufuhr  expandiert  und  die  Stelle  der  feuchten  Luit  vertritt.  Statt 
der  Poissonschen  Gleicbung  kann  man  fiir  ein  solches  eine  analog  gebaute  mit 
einem  kleineren  Zahlenkoeftizienten  schreiben.  Vgl.  auch  Emden,  Gaskugeln. 

2)  Vortrage  und  Reden,  5.  Aufl.,  Bd.  II,  S.  155. 
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oesattigter  Luft  angenomraen,  fiber  welcher  trockene  liegt:  es  herrsobt 
stabiles  Gleichgewicht,  bis  durch  einen  kleinen  Impuls  die  feuchte  Luft 
an  einer  Stelle  aufsteigt;  hierdurck  erhiilt  sie  einen  Auftrieb  in  der 
trockenen  Luft,  von  unten  stromen  neue  Massen  feucbter  Luft  nach,  bis 
schlieBlich  die  feuehten  Massen  entweder  in  die  Hohe  geschafft  sind, 
oder  ibren  Auftrieb  allmalilich  verlieren.  Das  Endstadium  ist  aknlich 
dera  oben  angefiihrten  von  Mar  gules. 

50.  Warmezufuhr  als  Energiequelle  stationarer  Bewe¬ 
gungen.  Wir  baben  bisher  adiabatiscbe  und  pseudoadiabatische  Vor- 
giinge  betracbtet.  Bei  beiden  entvvickelte  sicb  auf  Kosten  potentieller 
Energie  eine  lebendige  Kraft  der  Luft,  die  allmablicb  durch  Reibung 
aufgezebrt  und  in  Warrae  verwandelt  werden  muB.  Yon  diesen  Yor- 
giingen  unterscheiden  sicb  wesentlicb  soldi e,  bei  welcben  Luftbewegungen 
durch  Warmezufuhr  dauernd  erbalten  werden.  Hier  kbnnen  stationiire 
Bewegungen  berrscben,  wabrend  fruber  alle  Bewegungen  dem  Endziel 
des  minimalen  Wertes  der  potentiellen  Energie  zustrebten. 

Zur  Erbaltung  jeder  stationiiren  Bewegung  ist  efn  Arbeitsaufwand 
notig,  da  die  Reibung  die  Bewegung  stets  zu  schwachen  strebt.  Diese 
Arbeit  kann  durch  Warmezufuhr  gewonnen  werden.  Da  aber  die  Luft 
nicbt  dauernd  warmer  werden  kann,  muB  auBerdem  an  einer  anderen 
Stelle  Warmeentziehung  stattfinden.  Man  beniitzt  scbon  lange  ein 
Schema  solcher  stationarer  Bewegungen  mit  W  armeentziehuno*  und 
W  aimezufuhi,  das  in  der  Xatur  in  dieser  Emfachheit  gewiB  nie  auf- 
tritt,  aber  doch  einen  Begriff  von  den  prinzipiellen  Yerhlltnissen  gibt. 

Am  Aquator  wird  ohne  Zweifel  der  in  den  Passat winden  herbei- 
stromenden  Luft  durch  Leitung  und  Strahlung  Warme  zugefuhrt;  diese 
erwarmte  Luft  steigt  fiber  den  aquatorialen  Gebieten  auf  und  breitet 
sich  oben  gegen  die  hbheren  Breiten  aus,  urn  in  den  Hockdruckcnirteln, 

offenbar  unter  Warmeausstrahlung,  wieder  zu  sinken  und  die°Passat- 
stromung  zu  niihren. 


Em  ahnhches  Schema  einer  stationareaZirkulationsbeweguDgnmssen 

wrr  m  den  Mcnsimwinden,  also  zwischen  Kontinent  und  Ozeau  annehmen 
und  die  taghehen  Land-  und  Seewinde  unterliegen  dem  gleichen. 

Man  kann  den  \ organg  in  Wasser  leicht  nachakmen,  wenn  man  in 
emem  langhehen  Trog  auf  der  einen  Seite  das  Wasser  erwarmt  auf  der 
anderen  Se.te  z.  B.  dureh  ein  Stuck  J5is,  abkuhlt.  Die  Stromung  gebt 
dann  m  der  Hohe  von  warm  zu  kalt,  unten  von  kalt  zu  warm  ° 

Margules1)  hat  berecbnet,  welche  Warmezufnhr  nUfi  • 
wisse  Druckunterschiede  statiouar  zu  erhalten  Wir  nel  ”  ^  gG’ 

m  Luft  bescbreibe  in  der  Vertikalebene  einen 
(Ug.  .8).  In  A  ser  der  Druck  (P.)  hober  als  in  B  {P£  die 

1  a.  a.  0.  Denkschr  Wien  Aknrl  Mil  r^i  i  i 
fassung  geauBert,  ohne  sie  aber  niiher  lusLrh  ahnliche  Auf- 

S>— .  McKoroloeiP  et  """“““i  kitsch.  18.1,  8.  M8. 
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daber  in  einem  Niveau  yon  A  nach  B  nnd  zwar,  wie  wir  annehmen, 
adiabatisch.  In  werde  sie  durch  Warmezufuhr  von  der  Temperatur  T' 
au^  ^2  ^obracht.  Dadurch  erhalt  sie  einen  Auftrieb  und  steigt  adiabatisch 

bis  C.  Nun  sei  sie  gezwungen,  von  hier 
adiabatisch  nach  D  zu  strcimen,  wo  der 
Druck  tiefer  ist  als  p2  in  C.  Mit  der 
Temperatur  r'  in  J)  angekommen,  wird  ihr 
dort  Warme  entzogen,  sie  kuhlt  auf  die 
Temperatur  r1  ab  und  sinkt  adiabatisch 
vermoge  ihrer  Kalte  nach  A.  Der  Vorgang 
kann  stationiir  sein.  Die  Druckgradienten 
P\  und  p2  —  erhalten  die  Massen  in  Bewegung,  sie  leisten 

Arbeit1),  die  sich  in  Reibungswarme  umsetzt;  von  der  letzteren  nehmen 
wir  an,  dafi  sie  fortwalirend  nach  auBen  abgegeben  wird.  Der  Unter- 
schied  der  in  B  zugefiihrten  und  in  D  entzogenen  Warme  muB  der  ge- 
leisteten  Arbeit  Equivalent  sein.  Rechnet  man  dies  aus,  so  kann  man 
auch  beurteilen,  Vieviel  von  der  in  B  zugefiihrten  Warme  ( Q )  in 
Arbeit  umgesetzt,  wieviel  wieder  abgegebien  wird  ( Q '). 

In  der  Thermodjnamik  heiBt  der  prozentuelle  Teil  der  Warme, 

welcher  in  Arbeit  umgewandelt  wird,  der  Nutzeffekt  ^  -q— ).  In  der 

Tat  haben  wir  hier  jenen  Vorgang  vor  uns,  dessentwegen  man  mitunter  die 
von  der  Sonne  bestrahlte  Atmosphare  als  Warmemaschine  bezeichnet 
hat.  Es  handelt  sich  hier  wie  dort  um  die  teilweise  Umsetzung  von 
Warme  in  Arbeit.  DaB  man  die  in  der  Atmosphare  geleistete  Arbeit 
fast  gar  nicht  verwendet,  sondern  sich  in  Reibungswarme  umsetzen  laBt, 
tut  natiirlich  nichts  zur  Sache.  Die  Entziehung  der  Warme  im  Punkte 
D  entspricht  der  Rolle  des  Kondensators  bei  der  Dampfmaschine,  die 
Zufuhr  in  B  der  Rolle  des  Dampfkessels. 

Wir  betrachten  nun  1  kg  Luft,  welches  den  KreisprozeB  durchinacht. 
Um  es  in  B  von  der  Temperatur  T[  auf  T\  zu  erwarmen,  ist  die  Warme¬ 
zufuhr  Q  =  Cp{T2  —  T[)  notig;  hier  ist  cp  zu  set.zen,  da  der  Druck  in 
B  konstant  bleibt.  Zur  Abkuhlung  von  r'  auf  r±  in  D  wird  umgekehrt 
die  Warmeentziehung  Q'=cp(r2  —  Tt)  gebraucht. 

Um  a  lie  diese  Temperaturen  zu  finder),  beniitzen  wir  die  Gleiehungen, 
welche  die  adiabatische  Bewegung  trockener  Lult  betreffen;  es  muB  sein. 

Agh.  n=  T,-AM,  wenn  h  die  vertikale  Wegstrecke; 
?  2  *<  .. 


Cp 


Cp 


r,  =  J\ 

(p  \X  p  (P\  \ X 
p'j  ;  =  t2  (,,, )  • 

Mit  Hilfe  dieser  Ausdriicke  berechnet  man  die  in  Arbeit  umgesetzte 
Warme  Q  -  Q’  =  cp  (7’2  -  T’  +  r2  -  tJ. 

1)  Die  Arbeit  der  Druckkr&fte  auf  den  vertikalen  Wegstrecken  wird  von 
Margules  vernachlassigt. 
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Das  folgende  Zahlenbeispiel  hat  Mar  gules  angegeben;  es  ist: 

7*  =  6000  m,  Px  =  770  mm,  P2  =  740  mm,  771  =  2<3°,  72  =  28«  . 

Man  erhalt  xx  -  213,4°,  r2  =  228,4°,  Pi  =  330,07  mm,  p?  =  333,38  mm, 
p'  =  269,87°,  t'  =  227,74°.  Daraus  folgt:  (7  =  4,31,  Q  —  3,41  kg-Kal. 
Es  werden  also  6.90  kg-Kal.  in  Arbeit  verwandelt,  der  Nutzeffekt  ist  0,21. 

Die  vorgeschriebene  Art  der  Zirkulation  erfolgt  naturlich  nur  dann, 
wenn  die  Luftsaulen  so  hocli  gewahlt  werden,  dab  das  Druckgefalle  seine 
Rich  tun  g  infolge  der  ungleichen  Temperaturen  in  der  Hoke  umkehrt. 
Zwischen  AB  und  CD  mufi  in  gewisser  Hohe  eine  Flache  gleichen 
Druckes  horizontal  verlaufen.  Oberhalb  ist  eine  Stromung  yon  rechts 
nach  links,  unterhalb  von  links  nach  rechts.  In  unserem  Beispiel  liegt 
diese  Grenzflache  in  4900  m  Hohe,  wie  sich  aus  der  barometrischen 
Hohenformel  berechnen  liiBt. 

Bei  der  Stromung  von  kalter  Luft  gegen  das  warme  Gebiet  an  der 
Erdoberfliielie,  von  warmer  gegen  das  kalte  in  der  Hohe  tritt  im  warmen 
Gebiet  unton  Abkuhlung,  im  kalten  oben  Erwiirmung  ein.  Hierdurch 
wird  beiderseits  das  Temperaturgefalle  unter  den  adiabatischen  Wert 
herabgedriickt.  In  unserem  Beispiel  wurde  durch  Zufuhr,  bzw.  Ent- 
ziehung  von  Warme  jener  Wert  wiederhergestellt.  Felilen  diese,  wie  z  B. 
in  der  Mitte,  so  bleiben  die  geringeren  Temperaturgrauienten  erhalten. 
Bigelow1 2)  vermutet  hierin  zum  Teil  die  Ursache  fur  das  Vorwiegen 
der  unteradiabatischen  Gradienten  in  der  Atmosphare. 

Margules  behandelt  auch  noch  ein  Beispiel  mit  feuchter  Luft,  die 
beim  Aufsteigen  in  der  Saule  BC  Kondensation  liefert.  Diese  Saule 
wird  hier  warmer  als  bei  trockener  Luft,  infolgedessen  wird  die  Druck- 
differenz  ira  oberen  Niveau  groBer,  wenn  unten  derselbe  Druck  ange- 
nommen  wird  wie  friiher.  Es  wird  dann  mehr  Warme  in  Arbeit  ver¬ 
wandelt,  entsprechend  der  groBeren  Arbeitsleistung  oben.  Der  Nutzeffekt 
ist  trotzdem  geringer,  weil  ein  Teil  der  zuzufuhrenden  k  Warmemenge 
von  der  Kondensationswiirme  bestritten  wird. 

51.  Vertikale  Teniperaturverteilung  als  Effekt  des  Um- 
sturzes  der  Strahlungsschichten.  Wir  schlieBen  diesern  Ivapitel 
nocli  eine  Betrachtung’)  fiber  die  normale  Teniperaturverteilung  in  der 
Atmosphare  als  Eflekt  der  Umlagerung  von  Luftschicbten  an,  die  ihre 
emperatur  den  Strahlungsvorgangen  verdanken.  Es  handelt  sich  hier 
um  ahnliche  Verlagerungen  wie  im  Abschnitt  48,  Beispiel  1,  wobei  uns 
a  eri  mgs  die  frei  werdende  kinetische  Energie  gleichgultitr  ist. 

Im  Abschnitt  28,  S.  57  wurde  die  TemperaturverteiluDg  berechnet 
welche  sich  (nach  Emden)  in  der  Atmosphare  allein  als  Folge  der 
Strahlung  emsteUen  wurde.  Dort  wurde  gezeigt,  daB  das  StrakLos- 


1)  Monthly,  Weath.  Rev.,  1906,  S.  563. 

2)  1.  M.  Kxner,  Met.  Zeitsch.,  1915,  S.  318. 
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Umsturz  der 


gleichgewicht  nicht  zugleich  ein  statisches  ist,  sondern  daB  vielmehr 
dureh  die  Straklung  m  den  untersten  3  km  vertikale  Temperaturo-ra- 
dien  en  entstehen,  die  groBer  ale  1»  pro  100  m  sind.  Diese  VerteilLg 
fuhrt  zum  Umsturz  und  zu  einer  Neuanorduung  der  Luftmassen.  Man 
kann  sich  nach  deren  Beschaffenheit  fragen,  da  es  wahrscheinlich  ist,  daB 

sie  mit  den  tatsachlich  bestehenden  Verlialtnissen  einige  Ahnlichkeit 
haben  wird. 

W  le  friiher  sollen  sich  die  einzelnen  Luftschichten  adiabatisch  be- 
wegen  und  von  selbst  derart  verlagern,  daB  ihre  potentieUe  Ener^ie  ein 
linimum  wird.  Das  Problem  kommt  dann  darauf  hinaus,  die  Massen  des 
Strahlungsgleichgewichtes  nach  steigender  potentieller  Temperatur  in 
veitikaler  Richtung  umzuordnen  und  fiir  diese  Neuordnung  die  nun- 
niehrige  vertikale  Temperaturverteilung  anzugeben. 

In  dieser  Allgemeinheit  ist  die  Frage  noch  nicht  beantwortet.  Es 
ist  aber  nicht  schwer,  ein  bestimmtes  Zablenbeispiel  zu  behandeln. 
wenn  man  die  Atmosphiire  in  Scbicbten  von  endlicber  Dicke  teilt, 
jeder  eine  konstante  potentieUe  Temperatur  beilegt  und  diese  Scbicbten 


neu  anordnet.  Wir  benutzen  zu  diesem  Zwecke  die  Temperaturver¬ 
teilung  des  Strahlungsgleichgewichtes,  welche  in  der  Fig.  8  (S.  62) 
enthalten  ist. 


Ist  der  Druck  am  Boden  760  mm,  so  wird  zunachst,  trockene  Luft 
vorausgesetzt,  aus  der  Stralilungstemperatur  der  Druck,  die  Dichte  und 
die  potentieUe  Temperatur  im  Anfangszustand  fur  jede  Holienlage  von 
y2  zu  yt  km  bestimmt.  Damit  laBt  sich  die  Masse  jeder  Schichte  von 
V2  km  Dicke  iiber  1  m2  Fliiche  berechnen  und  deren  mittlere  potentieUe 
Temperatur  daneben  setzen. 

Wir  ordnen  jetzt  die  Schichten  nach  dieser  letzten  GroBe  um.  Alle 
Massen  von  gleicher  potentieUer  Temperatur  werden  in  eine  zusammen- 
geworfen.  Dann  laBt  sich  der  Druck  am  oberen  Ende  dieser  Massen 
berechnen,  daraus  die  Schichtendicke,  welche  jede  Masse  ausfuUt,  und 
damit  ihre  Hohenlage.  Eine  graphische  DarsteUung  ermoglicht  es,  die 
Drucke  in  den  mittleren  Schichtenhohen  und  aus  ihnen  die  potentieUen 
und  dann  auch  die  absoluten  Temperaturen  daselbst  zu  finden. 

Die  folgende  Fig. 29  gibt  eine  DarsteUung  der  anfanglichen  Strahlungs- 
temperatur,  der  potentieUen  Stralilungstemperatur  (ausgezogene  Kurven  < 
und  der  schlieBlichen  absoluten  und  potentieUen  Temperatur  nach  der 
Umlagerung  (gestrichelte  Kurven).  Diese  reicht  nicht  boner  als  bis  zu 
6,5  km;  dariiber  wird  eine  geringe  Verschiebung  eintreten,  durch  die 
die  Temperaturverteilung  in  der  oberen  Saule  nicht  wesentlich  geandert 
wird.  Tatsachlich  findet  die  neue  Temperatur  in  jenen  Hohen  einen 
einwandfreien  AnschluB  an  die  unveriindert  gebliebene  Strahlungs- 
temperatur  daruber.  Da  die  Rechnung  nur  eine  beilaufige  ist,  sind  die 
Kurven  der  Figur  gegeuiiber  den  berechneten  Zahlen  etwas  ausgeglichen 

worden. 
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Temperutur 

Fig.  29. 


Die  Kurve  fur  die  anfang- 
liche  potentielle  Temperatur 
zeigt  deutlich  das  Ergebnis 
der  E  m  den  scdien  Rechnung 
liber  die  Unstab  ilitat  der 
Schichten.  Die  Storung  durch 
den  Umsturz  reicht  bis  injene 
lidben  hinauf,  in  welchen 
nocb  die  potentielle  Tempe¬ 
ratur  des  Bodens  angetroffen 
wird.  Die  untersten  Massen 
und  jene  aus  diesen  Hoken 
(6  km)  vereinigen  sich  zu 
einer  Sckickte.  Die  Massen 
aus  3  km  nehmen  naeb  dem 
Umsturz  die  tiefste  Lage  ein. 

Die  neue  so  gefundene 
Temperaturverteilung  ent- 
spricht  nur  annahernd  den 
Beobachtungstatsacken.  Sie 
zeigt  unten  fast  lineare  Ab- 
nahme  der  lemperatur,  oben  einen  allmahlicken  Ubergang  zur  Isotbermie. 
Die  lineare  Abnahme  betragt  etwa  50°  auf  6  km,  also  im  Durchschnitt 
0,83°  pro  100  m.  Freilick  liegt  der  Knick  scbon  in  6  km  Hohe.  Das 
Resultat  wiirde  sicb  naturgemaB  verbessern,  wenn  die  Kondensation  des 

wiirde;  dann  wiirde  die  steigende  Luft- 
masse  sich  langsamer  abkiihlen,  die  lineare  Temperaturabnahme  ware 
germger  der  Kmck  wiirde  lroher  liegen.  Wegen  des  ungleichen  Ver- 

schwer  beLcknem"  ^  be‘“  ^  dle  Verteilung 

I  .  -  demnach  den  Anschein,  als  konnte  man  die  allgemeine  Cha- 
raktenstrk  der  vertikalen  Temperaturverteilung  -  lineare  Abnahme  in 

trlnref;  XIX  KTtanZ  ^  ~  -»mehr  aus  den 

erS  Wem,  m  8 7*7*  ins  stabile  Gleichgewicht 

in  der  Stritn  fm  "  16 '  ‘f6  lau,1S  geschieht.  die  Temperaturverteilung 
m  derMrato-  und  Tropospbiire  auf  das  Fehlen,  bzw.  Yorkommen  verti 

nicht  rh  ;len^hiSen Darlegungen 

zum  Teil  ein  Effekt  der  Strakluno-st  "  ,g  dei  lroPosphare  scheint 
kalen  Bewe<mncren  sind  das  ,  7*  PA  7  M  Sem;  mcht  die 
Stratosphare  Ib  d« 

diesel  be  infolge  der  Strahlun*  in  k  le,  Bew«g«ngen  fehlen,  weil 

otrahlung  in  einem  sehr  stabilen  Zustand  ist. 


Achtes  Kapitel. 

Stationare  Stromungen  in  der  AtmospMre. 

52.  TJngleiche  Temperaturen  und  stationare  Bewegungen. 

Die  Ergebnisse  des  vorigen  Kapitels  ftihren  zu  dem  Schlusse,  daB 
Temperaturunterschiede  die  allergroBte  Rolle  fur  die  Bewegungen  in 
der  Atmosphare  spielen  miissen.  Durch  sie  kommen,  wie  wir  sahen, 
Druckunterschiede  zustande  und  die  Bewegung  wird  eingeleitet.  Frei- 
licli  ist  der  Druck  in  einem  Niveau  nickt  nur  durch  die  Temperatur 
der  Luft  iiber  demselben,  sondern  auch  durch  die  Hohe  der  Atmosphare 
bedingt.  Es  ist  aber  bisher  nicht  bekannt,  ob  die  Atmosphare  auf  der 
Erde  verschieden  hoch  reicht  oder  nicht.  Wir  kommen  hierauf  spater 
zuriick  und  betrachten  vorlaufig  jene  Druckunterschiede,  welche  durch 
Temperaturunterschiede  verursacht  werden. 

Wenn  in  einer  Niveauflache  Druckunterschiede  bestehen,  so  wirken 
diese  auf  die  Luftmassen  zwar  wie  beschleunigende  Krafte,  sie  sind  stets 
mit  Bewegungen  verbunden.  Doch  miissen  diese  Bewegungen  keine  be- 
schleunigten  sein,  sie  konnen,  wie  im-Abschnitt  36  gezeigt  wurde,  sta- 
tion'ar  bleiben,  d.  h.  sie  audern  sich  mit  der  Zeit  nicht. 

Diese  stationiiren  Bewegungen  sind  von  groBer  Wichtigkeit  fur  das 
Verstandnis  der  Winde.  Bekanntlich  besteht  in  den  Tropen  eine  recht 
groBe  Konstanz  der  Witterung;  aber  auch  in  hoheren  Breiten  herrschen, 
trotzdem  die  Veranderlichkeit  des  Wetters  hier  sprichwortlich  geworden 
ist,  gewisse  ailgemeine  Windverhaltnisse  durch  lange  Zeiten  vor,  wie 
z.  B.&in  den  „Aktionszentren  der  Atmosphare".  Die  haufigen  Schwan- 
kungen  hier  erscheinen  zum  Teil  nur  als  verhaltnismaBig  geringe  Ab- 
weichungen  von  den  stationiiren  Verhaltnissen,  welche  durch  diese 
Aktionszentren  bedingt  werden. 

Es  empfiehlt  sich  aus  diesem  Grunde,  die  Untersuchungen  stationarer 
atmospbariscber  Bewegungen  so  weit  als  moglieh  zu  treiben  und  die 
tatsachlich  beobachteten  Schwankungen  als  Abweichungen  vom  statio- 
naren  Bewegungszustand  aufz.ufassen,  nicht  aber,  wie  es  ursprungbch 
naber  liegen  wurde,  als  Abweichungen  vom  Rubezustand. 

In  den  Abschnitten  22  und  25  baben  w.r  die  Bedingnng  fur  den 
Ituhezustand  der  Luft  festgestellt;  sie  bestelit  darin,  daB  die  Hachen 
gleicben  Druckes  mit  den  Nireauflachen  der  Scbwere  zusammenfalleii, 
.Oder,  wenn  der  Druck  als  Temperatureffekt  aufgefaBt  wird,  daB  m  ve  - 
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tikaler  Richtung  die  potentielle  Bedingung 

talen  Lagen  aber  die  Temperatur  tons  a  '  ,  f  d  Erde  niemals 
fur  den  bleibenden  Rubezustand  ist  bekaiintlich 
erfullt:  es  muB  daher  stets  Luftbewegungen  geben. 

n  e  Storm,*  des  Rubezustandes  entsteht  nach  Abschmtt  25  wen. 

S;zi, Li,., !»«., «... i.™  ."*'*«»»  r  S 

tier  Liiftmaesen.  D,  kUUn.  *U  alien  .on  dor  T"nP*”“  ““ 
aucb  vom  Dampfgehalt  abbangt,  so  ware  genau  genommen  bier  st.t. 
an  die  SteUe  der  Temperatur  selbst  die  „virtuelle“  Temperatur  zu  setzen 

Fur  den  stationliren  Bewegungszustand  gelten  nicht  mebr  dieselben 
einfaeben  Bedingungen  wie  oben  fur  den  Zustand  der  Rube.  Jetzt  sind 
ungleicbe  Temperaturen  in  einer  Horizontalen  moglich,  oline  daB  dabei 
Beschleunigungen  entstehen  und  jener  Umsturz  der  Massen  emtritt,  der 
im  vorigen  Kapitel  behandelt  wurde.  Die  potentielle  Energie,  die  fur 
die  Entstehung  eines  Sturmes  erforderlieh  ist,  ist  nun  im  stationaren 
Bewegungszustand  zwar  vorhanden,  docli  kommt  es  zu  keinem  Sturm. 

Die  Bedingung  fur  stationare  Bewegung  von  kalten  und  warmen 
Massen  in  einem  Niveau  bestelit  wesentlich  darin,  daB  den  aus  Tempe- 
raturdilferenzen  entstandenen  horizontalen  Druckgradienten  durch  die 
zwei  Bewegungskrafte,  die  ablenkende  Kralt  der  Erdrotation  und  die 
Zentrifugalkraft,  das  Gleichgewicht  gebalten  wird.  Dann  konnen  kalte 
und  warme  Massen  aneinander  grenzen,  ohne  daB  es  zu  einem  Umsturz 
kom  mt. 

In  den  folgenden  Abschnitten  werden  Beispiele  dieser  einlachen  Be- 
dingung  behandelt,  welche  fur  verschiedene  Bewegungsformen  der  At- 
raosphlire  von  Bedeutung  sind. 

53.  Horizontales  Tender  aturgefalle  bei  stationarer  Bewe¬ 
gung.  Wir  wollen  zunachst  annehmen,  es  sei  ein  horizontales  Tempe- 
raturgefalle  in  der  Atinosphiire  gegeben;  wir  fragen  nach  der  Bedingung, 
unter  welcher  init  demselben  eine  geradlinige  horizontale  Luftbewegung 
im  stationaren  Zustand  verbunden  ist.  In  der  Vertikalen  herrscht  das 
statische  Gleichgewicht. 

Die  Frage  hat  Margules1)  beantwortet  und  wir  folgen  hier  seiner 
Ableitung.  Die  Gleichuug  fiir  stationare  geradlinige  Bewegung 

(S.  80): 

J  l  dp 


war 


2 


03  sin  rpv  —  — 


q  dx 


Da  wir  das  Koordinatensystem  beliebig  drehen  konnen,  ist  sie  auf 
jede  geradlinige  Bewegung  anwendbar.  Zu  ihr  kommt  die  statische 

Grundgleichung:  a  =  —  —  —  • 

°  °  J  p  cz 

1)  bl»er  iemperaturschichtung  in  stationar  bewegter  und  in  ruhender  Luft- 
H ann  -  band  der  Met.  Zeitschr ,  1906,  S.  243. 
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Bedingungsgleichuug 

Damit  beide  Beziekuugen  zu  gleicher  Zeit  besteheu,  ist  notig,  daB: 

d  (2  <o  ain  <p  vQ)  =  d(gQ)  c*p 

dz  dx  ““  ~  dxdz' 

Hieraus  folgt  fur  konstante  Breite,  wenn  2rasin(i  =  l-  .> 

1  dz  ~(Jdx 


und,  da  q 


BT’  nacb  einigen  Umformungen  auch: 

—  =  vd(lZT)__  9  Cilg  T) 
dz  dz  /  "  dx 


..  D‘es«  eisentdmliche  Gleiebung  stellt  eine  Bedingung  fur  die  statio- 

niuB  sie  e,W,egU“?  auf:  Daaut  dle  Geschwindigkeit  v  bestehen  bleibe, 
nuiB  sie  mit  der  Hohe  zu-  Oder  abnebmen  in  einem  AusmaBe,  dasdurcb 

me  honzontale  und  vertikale  Temperaturverteilung  bestimmt  wird. 

m  die  Bedeutung  der  beiden  Glieder  recbts  besser  zu  uberseben 

Y’i™  T  aI!  S,t.e,Ue  Aer  absoluten  die  potentielle  Temperatnr  &  ein 
O-  1 2)-  .  Es  ist  d  ()g»)  =  d  (lg  T)  -  xd{\gp). 

Damit  eilialt  man  aus  den  obigen  Gleichungen: 

dV  =  __  9  dQg&)' 

dz  dz  1  dx 


Es  gilt  also  genau  die  gleiebe  Bedingung  wie  fur  die  absolute  auch 
fur  die  potentielle  Temperatur. 

rSun  konnen  wir,  um  uns  liber  den  Sinn  der  Gleiebung  zu  orientieren, 

indifferentes  Gleickgewiclit  der  Luftmassen  annebmen  und  also  —  =  0 

dz 

setzen;  dann  bleibt  nur:  ~  =  —  9  dflg'9'). 

dz  l  dx 

In  einer  Horizontalebene  andert  sicb  die  potentielle  Temperatur 
ganz  ahnlicb  wie  die  absolute.  ,  Wir  erbalten  also  die  Bedingung: 
Nimmt  bei  indiiferentem  Gleicbgewicbt  die  Temperatur  nacb  der  posi- 
tiven  #-Achse  zu,  so  nimmt  die  Gescbwindigkeit  v  mit  der  Kobe  ab. 
Jiier  kommt  es  nun  nocb  auf  das  Yorzeicben  von  v  an.  Wir  baben 
stets  ein  reebtsdrehendes  Koordinatensystem  vorausgesetzt.  Ist  z.  B.  x 
nacb  Siiden  positiv,  so  ist  es  y  nacb  Westen.  Demnacb  nimmt  bei  Zu- 
nabme  der  Temperatur  gegen  Siiden  Ostwind  (v  positiv)  mit  der  Hohe 
ab,  Westwind  (y  negativ)  mit  der  Hobe  zu.  Welcber  Wind  webt,  bangt 
von  der  Druckverteilung  ab;  die  Temperatur  kann  in  beiden  Fallen 
gleicb  verteilt  sein.  Dies  gilt  fiir  die  nordliebe  Halbkugel,  wo  l  und 
sing?  positiv  sind. 

(Inter  diesen  einfacben  Verhaltnissen  baben  wir  also  zwei  Fiille  zu 
unterscheiden;  im  ersten  bat  das  Temp  era  turgefalle  die  gleiebe,  im 
zweiten  die  entgegengesetzte  Richtung  wie  das  Druckgefalle.  Aut  der 
siidlicben  Halbkugel  gibt  es  zwei  gleiche  Moglicbkeiten  mit  der  um- 
gekehrten  Windverteilung.  Auf  diese  vier  moglicben  Gradienten  von 
Temperatur  und  Druck  bei  stationarer  geradliniger  Bewegung  bezieben 
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aich  die  folgenden  Figaren  30a,  b,  c,  d.  Die  Verteilung  der  Wind- 
aeachwindigkeit  in  verschiedenen  Hohen  ist  durch  zwei  Pfeile  ung  eic  ei 
Lange  dargestellt,  von  denen  der  ausgezogene  die  U  indstarke  in 
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unteren,  der  gestrichelte  die  in  der  oberen  Schicht  bedeotet.  Die  Linien 
AB  stjellen  einander  parallele  Isobaren  und  Isothermen  vor.  Jede  Figur 
kann  beliebig  im  Horizont  orientiert  werden. 

Die  Darstellung  gilt  in  dieser  einfacben  Weise  nur  fiir  adiabatisebe 

Temperaturabnahme;  normalerweise  ist  v.  >  0,  so  daB  aucb  das  erste 

Glied  rechts  in  der  obigen  Gleicbung  noch  in  Betracbt  kommt.  Durch 
dieses  wird  der  Geschwindigkeitsimterschied  in  Fig.  30a  und  c  groBer, 
in  Fig.  30b  und  d  kleiner. 

Fs  ist  niebt  schwer,  den  Sinn  unserer  Recbnung  aucb  unmittelbar 
einzuseben.  Hat  Druck-  und  Temperaturgefalle  dieselbe  Ricbtung 
(Fig  30a  und  c),  so  wird  bei  gegebenem  Druckgefiille  unten  das  Ge- 
falle  oben  immer  groBer,  weil  die  Flachen  gleicben  Druckes  auf  der 
warmen  Seite  weiter  voneinander  abstehen,  als  auf  der  kalten.  Es  muB 
dann  aucb  die  dem  Druckgefiille  entspreebende  \\  indstarke  mit  der 
Hobe  zunebmen.  Das  umgekebrte  ist  der  Fall,  wenn  die  Seite  mit  hohe- 
rem  Druck  die  kaltere  ist. 

^  Bei  stationarer  Bewegung  sind  die  besckleunigenden  Kraft©  Null. 
Wenn  daber  z.  B.  langs  eines  warmen  Gebietes  mit  bobem  Druck  die 
Winde  nacb  oben  bin  an  Starke  zunebmen,  so  wird  der  Auftrieb  dieser 
warmen  Masse  feblen,  sie  kann  neben  der  kalteren  liegen  bleiben  Noch 
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Grenzflache  zwiscken  verschieclen 


auffal lender  wird  dies,  wenn  die  Temperaturen  zweier  Massen  sieh  „m 
6“  eudhclien  betrag  unterscheiden  (vgl.  Abschnitt  54). 
bind  die  Isobaren  uicht  geradlinig,  sondern  gekriimmt  so  lKBt  ,ieb 
die  Reebmmg  m  ganz  ahnlicher  Weise  durehfiihren,  indem  die  Gleichunt 
ur  station  are  Bewegung  m  emer  Ivreisbalin  (S.  87)  beniitzt  wird  Die 
Bedingung  fur  die  Wind-  und  Temperaturverteilung  wird  bier  etwas 
Terwickelter,  da  zur  ablenkenden  Kraft  die  Zentrifugalkraft  hinzutritt 
welche  nun  je  nacli  der  Rotation  in  zyklonaler  oder  antizyklonaler 
Iuchtiing  die  erstere  verstarkt  oder  abschwacbt.  Nalie  deni  Aquator 
wo  sin  9  und  daunt  l  versckwindet,  andert  sich  die  Bedingun<r  der 
stationaren  Bewegung  dann  allerdings  wesentlich.  Die  Rotationsbewe- 
gung  um  kalte  Gebiete  uiuB  hier  bei  zyklonaler  wie  antizyklonaler  Rich- 
tung  nach  oben  zunehmen,  um  warme  Gebiete  nach  oben  abnelnnen. 
weii  der  Druck  lin  Zentrum  nun  stets  tiefer  ist  als  auBen,  d.  k.  weil  es 
keine  Antizyklonen  gibt.  Hier  am  Aquator  gilt  namlich: 


a  r 

dz 


9  W%T)  + 


dx 


dz 


wo  V  die  Rotationsgeschwindigkeit  uud  r  der  (konstante)  Radiusvektor 
ist.  A uck  hier  kann  statt  der  absoluten  die  potentielle  Temperatur  ge- 
setzt  werden,  wodurch  das  Resultat  leichter  verstandlich  wird. 

54.  Grenzflache  zwischen  verschieclen  temperierten  Schich- 
ten.  Helmholtz  und  spater  Margules  haben  untersucht,  ob  Luft- 
rnassen,  deren  Temperatur  sick  um  einen  endlicken  Wert  unterscbeidet, 
nebeneinander  in  einem  stationaren  Bewegungszustand  sein  konnen. 
Sie  haben  die  Frage  bejaht  und  einen  Beweguugszustand  aufgefunden, 
der  sowobl  fiir  das  Verstandnis  der  allgem eiuen  Zirkulation  der  Atmo- 
spbare  wie  der  lokalen  Windsysteme  von  groBer  Bedeutung  ist.  Wir 
f'olgen  zuniicbst  der  Recbnung  von  Margules  (a.  a.  0.),  die  sick  auf 
geradlinige  Bewegungen,  wie  oben,  bezieht  und  mit  der  einfachsten 
Form  der  Bewegungsgleicbungen  durcbgefiihrt  wird. 

An  einer  Grenzdache  stofien  kalte  und  warme  Massen  zusarnmen;  es 
wird  Form  nnd  Lage  dieser  Grenzdacke  untersucht.  Liegeu  die  Massen 
iibereinander,  so  muB,  damit  stabiles  Gleichgewicht  bestehe,  die  warmere 
Luft  oben  sein.  Im  Falle  der  Rube  verlauft  die  Trennuiigsflacbe  hori¬ 
zontal.  Wiirde  sie  vertikal  stehen,  also  warme  und  kalte  Luft  nicbt 
uber-  sondern  nebeneinander  liegen,  so  konnte  jede  Masse  fiir  sick  sta- 
bil  sein,  die  beiden  zusarnmen  aber  waren  es  niemals,  aucb  dann  nicbt, 
wenn  jede  eine  Bewegung  fur  sick  besiiBe.  Denn  wenn  in  einem  Niveau 
durch  die  Bewegungskraft  (ablenkende  Kraft  der  Erdrotation)  der  Druck- 
gradient  kompensiert  wil'd,  so  kann  dies  in  einem  anderen  nicht  zugleicb 
der  Fall  sein,  da  die  GroBe  des  Gradienten  infolge  des  Temperaturunter- 
scbiedes  von  der  Hohe  abbangig  wird.  Wenn  daber  dank  den  Bewegungs- 
kraften  ein  stationiirer  Zustand  iiberhaupt  moglicb  ist,  so  muB  die  Grenz- 


temperierten  Schichten 
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flache  gegen  den  BorizonI ;  eine  scliiefe  Lag. ^6  dTe  Be- 
kaltere  Luft  unten  Uegt.  D,e  nahere  Untersucdung  ^  ab_ 

wegung  unter  diesen  Umstanden  tataachlich  stat  onar  e 
lenkende  Kraft  der  Erdrotation  halt  dabei  m  jedem  N.veau  dem 
zontalen  Druckgradienten  das  (rleichge- 


wicht. 

lu  Fig.  31  ist  eine  solche  schiefe  Grenz- 
tfache  gezeichnet.  Sie  stehe  senkrecht  zur 
x £*E bene.  Die  uutere  Masse  1  ist  die  kal- 
tere;  sie  bewege  sich  in  alien  ihren  Teilen 
mit  derselben  Geschwindigkeit  vx,  die 
Masse  2  mit  v2,  beide  senkrecht  zu  jener 
Ebene.  Die  I>ichte  der  ersten  sei  gt,  ihre 
Temperatur  1\ ;  q2,  ^2  seien  die  entspre- 
chenden  Werte  der  Masse  2.  An  der 


Grenzflacbe  GG'  muB  der  Druck  derselbe  y 

sein,  ob  man  von  der  Masse  1  oder  von  der  Masse  2  an  sie  keian- 
kornrnt.  Das  Druckgefalle  aber  ist  reckts  und  links  von  ibr  ira  allge- 
meinen  verscbieden.  Nimrnt  man  den  Druck  in  (i  zu  pa  an,  so  kann 
man  den  Druck  in  b,  pb,  ausdriicken,  indem  man  einmal  den  kechteck- 
seiten  entlang  von  a  iiber  c7  das  andere  Mai  liber  d  nacb  b  gent.  Dabei 
ist  ac  =  dx,  be  =  dz. 


Wie  auf  S.  151  baben  wir  nun  zu  gleicher  Zeit: 


7  _ 1  dp  _ 1  op 

V  q  d x ’  y  q  dz  7 

infolgedessen  wird: 

Pc  =Pa  +  dX=Pa~  lviQl  dx, 

Pb  —  Pd  +  dx=pd-  lv2Q2dx, 

Pb  -Pc  +  jf  dz  =  pc—  (jQx  dz, 
d  v 

Pd  -Pa  +  -Pa~  9Q>dz. 

Daraus  folgt: 

Pb  —  Pa  —  IViQidx  —  (jQxdz  =  pa  —  lv2Q2dx  —  ffQ2dz, 

rnithin  ~  =  1 

dx  9  Qt  —  Qi 

Der  W  inkel  a,  welcben  die  Grenzflache  kalter  und  warmer  Luft  mit 
dem  Horizont  einschlieBt,  ist  somit  gegeben  durck: 

1  *  v\  Tt  —  vt  T, 

0  9  9  Ta  — 2\  ' 
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'■roCe  des  GrenzwinkeU 


aWiXn-S<dif j®  ,Verschiedenei'  die  Geschwmdig- 

HerrsehtBuheci  -Tlo)  ^ ^  T,^  be,den  Masseu  ^ 

1st  _  ,,  _  A*  h  *  nd  2  M  “  ”  °’  *  80  h0™°»tale  Scbichtung. 
:  .  ,  a-  n.  Sind  die  Massen  verscbieden  tempefiert,  beweoen 

!  aber  gle.ch  rasch,  so  wird  tg«  —  Lv.  In  Uiesem  m  ^  ^ 

lennungsflaehe  der  Temperature,,  zugleich  eine  isobare  Flacbe,  wie 
S*cb  leicht  zeigen  laBt;  denn  es  war  oben  lv  =  -±  d^  g  =  __  l  dp 

dp  dp  q  dx’  ^  Qjz  ’’ 


l 


folglich  —  v 
9 


a 


dx  j.  dz 

'  dp  '  Da  dp  dle  Tangente  des  Winkels  90° 

.  dz  dx 

1st,  SO  folgt  das  gesagte  unmittelbar.  In  diesem  einfachen  Falle  wo 

bel.Vb  rT  l'nd;SObare"  Flachen  zusammenfallen,  bestebt  also  2 

die  GrftSe.  n  7  beid“'sei*®  >r‘eicher  Bewegung  stationarer  Zustand.  Um 

wir  HrrdnUnS  I6!.™8  K  in  diesem  Fal1  ™  erfahren,  setzen 
10  m/sec,  cp  —  4o  ;  es  ist  dann  l  =  1,03-  10~4  a  =  0°0'21" 

Liegt  die  kalte  Masse  wie  in  Fig.  31  ostwiirts  keilformig  unter  der 
warmer  so  mnB  m  diesem  Fall  (y  negatiy)  Sildwind  wehen,  derDruck- 
gradient  also  gegen  Wester  gerichtet  sein.  Wie  groB  der  Temperatur- 
unterscbied  ist,  ist  gleichgiiltig.  * 

Diese  einfache  Bedingung  &der  stationaren  Bewegung,  namlich  Zu- 
sammenfallen  der  isothermen  und  isobaren  Flachen,  gilt  natiirlicli 
auch  bei  stetigem  Temperaturgefalle,  und  spielt  bei  der  Beurteilung 

der  zeitlichen  derail  derung  von  asymmetrischen  Windsystemen  eine 
Rolle. 


Im  allgemeinen  Falle,  wo  die  Geschwindigkeiten  der  kalten  (1) 
und  warmer  (2)  Masse  ungleich  sind,  nehmen  wir  v1  <  v2  an,  wo- 
duich  die  Grenzflache  steiler  wird.  Bei  dieser  Ungleich  ung  sind  die 
A  orzeichen  der  Geschwindigkeiten  zu  berucksichtigen;  wir  konnen 
positive  AVei te  von  tg  a  erhalten  sowohl  wenn  positive,  wie  wenu 
negative  Geschwindigkeiten  herrschen.  Liegt  also  z.  B.  die  kalte 
Lutt  ostwarts,  so  muB  sich  dieselbe  weniger  i*asch  gegen  Siiden  oder 
rascher  gegen  Norden  bewegen  als  die  warme,  damit  die  Grenzflache 
im  Gleichgewicht  sei.  Auf  der  sudlichen  Halbkugel  gilt  das  umge- 
kehrte.  Das  Koordinatensystem  der  Fig.  31  kann  um  die  ^-Achse  ge- 
dreht  werden. 

Beispielshalber  sei  v1  =  0,  v2  =  10  m/sec,  die  warme  Luft  streiche 
an  der  nordwarts  liegenden  kalten  mit  10  m/sec  Westostgeschwindig- 
keit  liin;  es  sei  ferner  Tx  =  273°,  T2  =  283°,  cp  =  45°.  Man  erhalt 
a  =  0°  9'  45".  Die  Trennungsfliiche  liegt  also  nocli  immer  sehr  nahe 
dem  Horizont,  doch  ist  der  Winkel  a  bedeutend  groBer  als  friiher.  Sie 
erhebt  sich  auf  1  km  Distanz.  um  2,86  m.  Die  kalte  Luft  liegt  als  ein 
sehr  spitzer  Keil  unter  der  warmer. 
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Druckverteilung  im  Grenzgebiet 

Wflrde  die  kalte  Schichte  als  Ostwind  von  =  -  10  m/sec  auf 
treten.  die  warme  aber  in  Ruhe  sein,  so  erhielte  man  fast  die  g  eic  e 
Neigung.  Je  naher  dem  Pole  die  Bewegungen  stattfinden,  desto  steilei 

liegt  unter  sonst  gleichen  Umstanden  die  Grenzflache.  . 

°Es  ist  nicht  ohne  Interesse,  die  Verteilung  des  Luitdruckes  im  bre- 
biet  uer  aneinander  grenzenden  kalten  und  warmen  Luftmassen  zu  be- 
trachten.  In  der  Trennungsfliiche  bat  der  Druck  der  Masse  1  den  gleichen 
Wert,  wie  der  der  Masse  2,  es  besteht  ein  stetiger  Ubergang.  In  der 
Vertikalen  nimmt  der  Druck  nach  der  statischen  Grundgleichung  ab. 

In  der  Horizontalen  gilt  lv  =  —  —  der  horizontale  Gradient  hat  also 

in  den  beiden  Massen  verschiedenen  Wert,  die  isobaren  Flachen  miissen 
in  der  Grenzflache  geknickt  sein.  Das  Druckgefalle  folgt  der  Buys- 
Ballotschen  Kegel,  es  ist  aus  der  Richtung  des  Windes  leicht  zu  ent- 
nehmen.  Fur  die  Daten  des  obigen  Beispiels  erhalt  man,  wenn  der 
Druck  an  der  Erdoberflache  740  mm  gesetzt  wird,  einen  Grad ien ten  in 
der  warmen  Masse  von  1,04mm  Hg  auf  den  Meridiangrad  (111  km). 
In  der  ruhenden  kalten  Masse  besteht  kein  Gradient. 

In  Fig.  32  sind  die  isobaren  Flachen  pt ,  . . .  angedeutet,  welche 
man  erhalt,  wenn  die  warme  Masse  stromt,  die  kalte  ruht.  Dabei  ist 
die  Lage  des  Keiles  kalter  Luft  gegen  Fig.  31  umgekehrt,  die  warme 
Luft  erscheint  als  Siidwind,  der  Druck  steigt  von  der  Grenzflache  gegen 
Osten  an. 

Noch  interessanter  wird  die  Druckverteilung,  wenn  wir  annehmeu, 
daB  auch  die  kalte  Luft  sich  bewegt;  damit  Gleichgewicht  sein  kann, 
muB  sie  im  Verhiiltnis  zur  warmen  entweder  als  Nordwind  oder  als 
sehwacherer  Siidwind  ersclieinen.  Wir  nehmen  den  ersten  Fall  an,  der 
zweito  entsteht  aus  dem  ersten  durch  Hinzufugung  eines  allgemeinen 
Siidwindes.  Es  bewege  sich  also  kalte  Luft  gegen  Stiden,  warme  gegen 
Xorden.  Die  Grenzflache  liegt  im  stationaren  Zustand  ahnlich  wie°  in 
i  ig.  32;  der  Druck  ist  aber  jetzt  auch  in  der  kalten  Luft  nicht  melir 
konstant,  sondern  nimmt  dem  Nordwinde  genuiB  gegen  Osten  ab.  Die 
Druckverteilung  ist  schematise!!  in  Fig.  33  dargestellt. 


z 

I 


y  {Slid) 


Fig.  32. 
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Grenzflache  und  Achse  der  Zjklonen 


Dortw!.Hte-DrU^k  “  jedem  Niveau  in  der  G>™zflache. 

Dort  bestekt  eine  formliche  Rinne  tiefen  Druckes,  die  von  Norden 

nach  S u den  streicht.  Sie  yerschiebt  sicb,  wenn  man  in  die  Hohe  geht,  sehr 


xfOst) 


Fig.  33. 


y  (sud) 


stark  nacli  Westen.  Die  Erscheinung  erinnert  lehhaft 
an  die  bekannte  Tatsache,  daB  die  sogenannte  Achse 
der  Zyklonen  nach  Westen  oder  Nordwesten  geneigt 
ist.  Es  ist  kein  Zweifel,  daB  es  sich  kier  um  innere  Zusammenbange 
handelt.  Denn  in  der  Depression  der  nordlichen  Halbkugel  haben  wir 
in  djr  Regel  kalten  ISTordwind  im  Westen,  warmen  Sudwind  im  Osten. 
xkuch  die  Boenlinie  bei  Erontgewittern  und  Kalteeinbriichen,  die  „ligne 
des  grains**  yon  Durand-Gre  ville,  stimmt  mit  unserem  Schema 
liberein.  Wir  kommen  spater  liierauf  zuriick,  doch  sei  schon  bier  be- 
rnerkt,  wie  diese  Ahnlichkeit  darauf  hindeutet,  daB  die  wirklichen 
Zyklonen  meist  nicht  weit  vom  stationaren  Zustand  entfernt 
sind. 

Aus  den  bloBen  Zeichnungen  der  Fig.  32  und  33  ergibt  sich  schon, 
daB  der  Abstand  der  isobaren  Flachen  voneinander  rechts  von  der  Tren- 
nungsflache  groBer  ist,  als  links  von  ihr.  Die  Ursache  ist  die  geringere 
Dichte  der  warmen  Luftmasse. 

In  Wirklichkeit  liegt  die  Grenzflache  viel  weniger  steil,  als  die  Fi- 
scuren  sie  anzeigen.  Die  vertikale  Dimension  muBte  im  Interesse  der 
Deutlichkeit  gegeniiber  der  horizontalen  iibertrieben  werden. 

Die  bier  abgeleiteten  Verhaltnisse  entsprechen  vollstiindig  jenen,  die 

sich  im  vorigen  Abschnitt  bei  stetigem  horizontalen  Temperaturgefalle 

ergeben  haben.  Man  kann  die  Lage  der  Grenzflache,  wie  sie  oben  ge- 

funden  wurde,  aucli  aus  der  Gleichgewichtsbedingung  von  S.  152  ab- 

,  n  ,  ,,  dv  0(JgT)  g  d  (lg  T) 

leiten,  welche  lautete:  ^ ■  =  v  .^z  —  * 

Hierzu  denkt  man  sich  eine  unendliche  Anzahl  von  Schichten,  deren 
jede  eine  bestimmte  Temperatur  und  Geschwindigkeit  hat.  Ist  n  die 
Normale  auf  diese  Schichten,  a  der  Winkel,  welchen  sie  mit  der  x- Achse 
bilden  (vgl.  Fig.  31),  so  ist: 

dT  dT  d  T  dT  .  dv  _  dv 

dz  =  an  cos  ^  W  =  sin  d*  ~ 


=  cos  a. 


Kalte  Masson  ohne  Abtrieb 


Vo9 


dT  _Tcv 

Damit  wird  tg  *  -  f  * ar  Si“d  ”  ^  CbergiiDSe 

dn  ~ 

X  CT  _T  _  T  —V 

stetig,  sondern  sprunghaft,  so  kann  man  setzen  J  2  *  i  >  d  n  2 

T  i  ^  'jjj  |~  ^  j-v  | 

und,  da  T  und  v  Mittelwerte  sind,  T=-~ g— *>  v  =  “Sf  ^UrC 

l  vx  r2  —  Vj  Tx 

Einsetzen  in  die  obige  Gleichung  findet  sicb  dann  tg  a  —  —  -  Tg  _  Ti  > 


genau  wie  oben. 

Die  im  vorigen  Abschnitt  bei  stetigem  Temperaturgefalle  gefundene 
vertikale  Geschwindigkeitsverteilung  ist  auch  bier,  bei  unstet.igem  rem- 
peraturiibergang,  vorbanden;  die  Masse  2  bat  (Fig.  *31)  ais  ganzes  eine 
von  der  Masse  1  verscbiedene  Geschwindigkeit.  Diese  sprungbafte 
Anderung  der  Windstarke  kann  als  ein  dentliches  Symptom  fiir  das 
Vorbaudensein  unserer  Temperaturgrenzflacbe  aufgefabt  werden.  Sie 
ist  neben  der  plotzlicben  Temperaturanderung  leicbt  zu  beobacbten, 
wabrend  sicb  die  Neigung  der  Grenzflache  wegen  der  Kleinbeit  des 
Winkels  a  natiirlicb  der  Beobacbtung  entziebt. 

Fassen  wir  die  fur  den  stationaren  Bewegungszustand  gefundenen 
Regeln  der  Abscbnitte  53  und  54  zusammen,  so  konnen  wir  sagen:  An- 
einaudergrenzende  Luftmassen  verscbiedener  Temperaturen  bewegen 
sicb  im  stationiiren  Zustaud  so,  dab  die  kiiltere  Luft  dabei  keilformig 
unter  der  warmeren  liegt.  Blickt  man  von  der  kalteren  zur  warmeren, 
so  bewegt  sicb  auf  der  nordlicben  Halbkugel  die  erste  relativ  zur  zweiten 
nacb  reclits,  auf  der  siidlicben  nacb  links;  diese  relative  Gescbwindig- 
keit  nimmt  in  einer  Yertikalen  nacb  aufwarts  ab. 


55.  Stationare  Kalte-  und  Warmegebiete.  Im  AnscbluB  an 
das  vorige  konnen  wir  nun  leicbt  feststellen.  welcbe  Form  und  Wind- 
verteilung  Luftmassen,  die  in  solche  von  anderer  Temperatur  eingelagert 
sind,  besitzen  miissen,  damit  sie  keinen  Auf-  oder  Abtrieb  erleideii. 
Wir  denken  uns  bierzu  zunacbst  streifenfo rmige  Gebiete  kalter  oder 
waimei  Luft,  die  in  Ivube  sein  sollen.  Es  liibt  sicb  dann  angeben, 
welcbe  Windricbtungen  rechts  und  links  vom  bervorgebobenen  Streifen 
besteben  miissen  und  welcbe  Neigung  die  Grenzflacben  haben.  Wir 
braucben  zur  qualitativen  Lo- 
sung  dieser  Frage  nur  auf  die 


Verbaltnisse  in  Fig.  31  (S.  155) 
zuriickzugreifen. 

a)  Ruben de  kalte  Luft, 
eingebettet  in  bewegte 
w  arme  Luft.  Fig.  34  gibt  einen 
scbematiscben  Querscbnitt  senk- 
i  echt  zur  Bewegung  der  war  men  y 


Fig  34. 


160 


Warme  Massen  olme  Auftrieb 


Pf  ,Ve  r  ^g  ‘  unabba“gig  vom  Azimut  und  gilt  fur  die  nord- 
l.che  Halbkugel.  D.e  kalte  Masse  ist  schraffiert  gezeichnet 

Aus  der  zur  Erbaltung  des  stationaren  Zustandes  notigen  Wind- 

veiteilung  folgt  sogleieh,  daB  im  kalten  Gebiet  der  Druek  niedriger  seiu 

muB,  als  rechts  und  links  davon.  Dies  ist  durch  eine  isobare  Flaehe  p 
(gestnchelt)  angedeutet.  1 

b)  Ruhende  warme  Luft,  eingebettet  in  bewegte  kalte  Luft 
Das  zu  dem  vorigen  analoge  Schema  zeigt  Fig.  35,  die  warme  Luft  ist 

scnramert.  Hier  haben  wir  im  warmen  Gebiet  tieferen  Druck  als 
rechts  und  links. 

Die  Querschnitte  der  warmen  und  kalten  Luftstreifen  sind  gauz 

verschieden  geformt;  kalte  Luft  wird 
nach  oben  schmaler,  warme  breiter. 
Bei  diesen  (qualitativen)  Form-  und 
Stromungsverhaltnissen  erfahrt  also 
Streifen  warmer  Luft  keinen 


'och  T,et 


Fig.  35. 


em 


Auftrieb,  ein  solcher  kalter  Luft  keinen  Abtrieb. 

Lassen  wir  die  Yoraussetzung  fallen,  daB  die  Streifen  kalter 
oder  warmer  Luft  ruhen,  so  haben  wir  zur  Erhaltung  des  statio¬ 
naren  Zustandes  den  seitlich  lagernden  Luftmassen  zu  ihrer  Bewegung 
noch  die  des  herausgehobenen  Streifens  hinzuzufiigen.  Wir  erhalten 
dann  eine  ubgestufte  Windstarke,  wie  dies  in  der  folgenden  Fig.  36  durch 


Fig.  36. 


die  verschiedene  Lange  der  Pfeile  angedeutet  ist.  Die  Figuren  konnen 
wieder  beliebig  um  die  ^-Achse  gedreht  werden  (nordliche  Halbkugel i 
Die  Druckverteilung,  welche  mit  dieser  Art  der  Bewegung  ^eibunden 
ist,  wird  durch  die  gestrichelte  Linie  pp  angegeben. 

Wir  konnen  noch  fragen,  welche  Form  und  Bewegungsverteilung 
notio-  ist,  damit  eine  abgeschlossene  warme  oder  kalte  Luftmasse  mit 
kreisformiger  Basis,  die  rotiert,  in  der  umgebenden  ruhenden  Luft 

stationiir  sei.  .  .  , 

Die  Gleichungen  fur  die  Bewegung  in  honzontalen  Ivreisen  sind 


Warme  und  kalte  Massen  rotierend 


161 


In  einer  zu  der  fruheren  ganz  analogen  Weise  findet  man,  wenn  i 
den  Abstand  von  der  Drehungsachse  bedeutet,  um  welche  die  Rotation  O 
stattfindet  und  dieser  letztere  Wert  fur  den  ganzen  Korper  der  Lult- 
masse  1,  bzw.  2  der  gleiche  ist : 

dz  r  (l  —  -tR)  —  Tx  (£  —  Og) 
tSa~Tt^  g  T,  -  T, 


In  bdheren  Breiten  ist  l  im  allgemeinen  bedeutend  groBer  als  O'. 
Nun  nebmen  wir  an,  die  Masse  1  sei  in  Ruhe  und  die  Masse  2  rotiere 
um  die  ^-Acbse.  Dann  wird 


I  TMl~  4) 

9  Tt-Tx 


Ist  02  >  0,  die  Rotation  also  antizyklonal,  so  wird  tg  a  fur  T2  >  Tx 
positiv,  fiir  T2  <  Tx  negativ.  Im  ersten  Fall  liegt  die  warme  Masse 
innen,  die  Grenzflache  steigt  bei  Entfernung  vom  Zentrum  aufwiirts, 
im  zweiten  Fall  liegt  die  kalte  innen,  die  Grenzflache  fallt  bei  Ent¬ 
fernung  vom  Zentrum  nack  ab warts.  Ihre  Lagen  sind  abnlick  den  frii- 
heren,  nur  wachst  tg  a  jetzt  proportional  r,  die  Grenzflache  erhalt  eine 
doppelte  Kriimmung. 

Ein  Querschnitt  durch  dieselbe  ist  fiir  die  beiden  Falle  der  antizvklo- 
nalen  Rotation  in  Fig.  3<  gegeben.  Aus  welchem  Grunde  eine  warme 
Luftmasse,  die,  wie  in  Fig.  37  a,  von  der  Rotation sflache  Gx  G2  begrenzt 
ist,  nun  in  der  umgebenden  kalten  Luft  keinen  Auftrieb  erfakrt,  erkennt 


z 


7 


ffoch 


l loch 


p_Katt_  \ 


Warm 


-  -  P 


Fig.  37. 

mhenZM ^ebrrAuUffdeh  'rerlauf  der  “kematisch  gezeicbneten  Isobare 

7  “it/”?'  a" w" 

p  uan  (lie  entstehende  ablenkende  KVnff  A 

Erdrota  ,„n  d.eses  obere  Gefalle  kompensiert  d 

r.li.1  t  Si  S'  S  “  E*  3,b’  «<*  .1.  ..io 

Djoam,Mll,  Mel.orolol!i,  uane ben.  Diesem  Druckgradient. 
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Stabilitat  der  Antizyklone 


wird  aber  von  der  bei  der  Bewegung  entstebenden  ablenkenden  Kraft 
der  Erdrotation  das  Gleichgewicbt  gebalten. 

Die  kalte  Masse  reicbt  nur  in  geringe  Hoben,  weil  die  Neignng  der 
Grenzflacbe  selir  klein  ist.  Die  warme  Masse  kann  sick  viel  hoher  er- 
strecken,  weil  sie  sicb  nacb  oben  verbreitert. 

Die  im  antizyklonalen  Sinne  stationar  rotierende  warme  Masse  er- 
innert  an  die  von  Hann1)  beschriebenen  stationaren  Luftdruckmaxima, 
deren  Eigentiimlicbkeit  namentlicb  darin  bestebt,  dab  die  Luft  im  Hocb- 
druckgebiet  bis  in  groBe  Hoben  binauf  relativ  zur  Umgebung  warm  ist. 
Zwar  ist  bislier  bei  diesen  warmen  Antizyklonen  durcb  Beobacbtung 
nicbt  gezeigt  worden,  daB  eine  Grenzflacbe  zwiscben  kalter  und  warmer 
Luft  bestebt,  wie  in  Fig.  37  a,  docb  ist  es  bekannt,  daB  Temperatur- 
inversionen  in  der  Vertikalen  bei  solcben  Antizyklonen  baufig  auftreten. 
Ein  naberes  Studium  derselben  ware  gewiB  von  Interesse. 

Die  kalte  Antizyklone  von  Fig.  37  b  ist  nicbts  seltenes;  wir  finden 
sie  bei  winterlicbem  Strablungswetter.  Aucb  bier  ist  die  Grenzflacbe 
nocb  nicbt  naber  bekannt.  Eine  andere  kalte  Antizyklone  von  viel 
groBerer  Bedeutung  ist  die  auf  den  Polarkalotten  lagernde;  wir  kommen 
auf  sie  spater  zuriick. 

Hier  bat  es  sicb  bisber  um  antizyklonale  Rotation  der  bervorge- 
bobenen  Massen  gebandelt.  Macben  wir  in  unserer  Form  el  oben  die 

zweite  moglicbe  Annabme,  daB  af2  <  0,  die  Rotation  also  zyklonal 
sei,  so  wird  tg  a  fur  T2  >  Tt  negativ,  fiir  T2  <  T1  positiv.  In  beiden 
Fallen  wiirde  die  warme  Luft  in  den  spitzen,  die  kalte  in  den  stumpfen 
Winkel  zu  liegen  kommen,  was  unserer  Forderung  widerspricbt,  daB 
die  potentielle  Temperatur  in  jeder  Saule  nacb  oben  zunehmen  muB,  damit 
der  Zustand  stabil  sei.  Wir  miissen  also  diese  beiden  Falle  weglassen, 
und  erbalten  das  Resultat,  daB  sowobl  warme  wie  kalte  isolierte  Luft 
von  der  Form  eines  Rotationskorpers  nur  bei  antizyklonaler  Rotation 
im  stationaren  Zustand  und  eingebettet  in  rubende  Luft  verbarren  kann. 
Vermutlicb  baben  wir  bierin  den  Grund  tiir  die  Tatsacbe  zu  sucben,  daB 
als  balbwegs  stationare  Windsysteme  in  der  Atmospbare  stets  Antizy¬ 
klonen,  nicbt  aber  Zyklonen  auftreten. 

Bei  Luftmassen,  in  denen  die  Temperaturubergange  nicbt  sprung- 
weise  sondern  allmablicb  erfoigen,  kommt  es  auf  die  Ricbtung  des  Tem- 
peraturgefalles  an;  aus  ibr  liiBt  sicb  beurteilen,  wie  im  stationaren  Zu¬ 
stand  bei  gegebenem  Unterwind  der  Wind  in  den  oberen  Scbicbten  be- 
schaffen  sein  muB.  Hierfur  ist  die  im  Abscbnitt  53  abgeleitete  Gleichung 
Oder  aucb  die  Betracbtung  des  vorigen  Abscbnittes  maBgebend.  Bei  emer 
europaiscben  Depression  z.  B.  finden  wir  in  der  Regel  gewisse  Ricbtungen 
des  Temperaturgefalles  in  den  verscbiedenen  Quadranten,  u.  a.  Zunnhme 


1)  Namentlich  in  der  Abhandlung:  Das  Luftdruckmaximum  vom  November 
1889;  Wien.  Akad.  Sitz.-Ber.  1890,  Ref.  Met.  Zeitscb.  1890,  S.  226. 


Wiodst&rke  in  der  Hohe 
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der  Temperatur  vom  Zentrum  gegen  die  Ostseite.  1st  nun  daselbst  am 
Boden  Sudwind  gegeben,  so  folgt,  dam  it  diese  lemperaturverteiJung  - 
halten  bleibe,  daB  in  der  Hohe  dariiber  starkere.r  Sudwind  wehen  muB. 
Auf  diese  Weise  laBt  sich  aus  der  normalen  Verteilung  von  Tempera  ur 
und  Wind  am  Boden  jener  Oberwind  im  Gebiete  von  Zyklonen  und  An  1- 
lyklonen  ableiten,  der  zur  Erhaltung  des  stationaren  Zustandes  (quali- 
ativ)  erforderlich  ist.  Derselbe  ist  in  den  Figuren  )38  durch  gestnehelte 


.< — 


tativ)  erforderlich 
Pfeile  angedeutet,  die 
entweder  groBer  oder 
kleiner  sind  als  die 
den  Unterwind  bezeich- 

nenden  ausgezogenen  i  i/nr  Ticf  a  1  ■ 

Pfeile.  Die  Temperatur-  TU  y  T  j 

gradienten  sind  durch 
die  beiden  Buchstaben 
w  (warm)  und  k  (kalt) 
gekennzeichnet. 

Diese  fur  die  stationare  Bewegung  charakteristische  Verteilung  wird 
man  in  vielen  Fallen  antreffen.  Namentlich  ist  das  Zunehmen  des  West- 
windes,  das  Abnehmen  des  Ostwindes  mit  der  Hohe  eine  bekannte  Er- 
scheinung.  Auch  der  schwache  Oberwind  aus  Norden,  der  starke  aus 
Siiden  sind  fur  die  West-  und  Ostseite  der  Depression  recht  ckarakte- 
ristisch. 

In  der  stationaren  Antizyklone  soil  der  Nordwind  auf  der  Ostseite 
mit  der  Hohe  zunehmen.  Auch  dies,  sowie  das  umgekehrte  Verhalten 
des  Siidwindes  auf  der  Westseite  diirfte  mit  den  Beobachtungen  stimmen. 
Da  das  Zentrum  des  hohen  Druckes  sich  ahnlich  mit  der  Hohe  nach 
Westen  verschiebt,  wie  das  des  tiefen  Druckes,  so  haben  wir  auf  der  Vorder- 
seite  beider  Windsysteme  in  den  hoheren  Schichten  stiirkere  Winde  als  auf 
•leien  Riickseite.  Natiirlicli  treten  zu  diesen  Rotationsbewegungen  noch 

die  radialen  Komponenten  dazu,  die  in  dieses  Schema  nicht  aufgenommen 
sind. 

56.  Stationare  Zirkulationen  der  Luft  um  die  Erde  Wah- 
rend  wir  bisher  ungleich  temperierte  Luftmassen  in  kieineren  Dimen- 
sim.en  letrachteten ,  soil  mm  untersucht  werden,  welche  stationaren 
Bewegungen  die  Atmospbiire  als  gauzes  auszufiikren  vermag.  Die  dies- 
bezughchen  Betrachtungen  stammer,  von  Helmholtz')  und  sind  alter 
als  die  oben  angefiihrten  von  Margules.  Das  Verstandnis  der  all- 
gem  emeu  Zirkulation  der  Atmospbiire  wird  durch  sie  wesentlieh  erleich- 
tert.  las  ergeben  sich  die  Bedingungen  fur  Luftbewegungen  langs  der 

SSL* ^^eraturuntersehiede  zlisLn  Aguator 

n  Sitz.-Ber.  preuB.  Akad.  Wiss.,  1888;  auch  Met.  Zeitscbr.  1S8S. 
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Stationare  Zirkulationen 


Da6  es  solche  Bewegungeii  uberhanpt  geben  kann,  erkennt  man 
leicht  aus  der  b  ig.  35  (S  160),  wo  warme  Luffc  in  kalter  eingebettet 
Jst.  Die  erstere  liegt  in  den  Tropen  zu  beiden  Seiten  des  Aquators.  Die 
an  sie  grenzende  kalte  Luffc  muB  eine  mit  der  Hohe  an  Starke  ab- 
nehmende  Ostwestbewegung  besitzen,  damit  die  Forderung  von  S.  159 
erfiillt  werde,  und  zwar  sowolil  auf  der  nordlichen  wie  auf  der  siidlichen 
Halbkugel.  Wenn  also  am  Aquator  Ruhe,  nordlich  und  sudlich  aber 
Ostwind  kerrscht,  so  ist  qualitativ  die  Moglichkeit  fur  den  stationaren 
Zustand  gegeben.  Die  Passatwinde  auf  beiden  Halbkugeln  erfullen  diese 
Forderung  mit  ihrer  Ostkomponente.  Urn  der  Sacbe  aber  naher  zu 
kommen,  folgen  wir  nun  der  Betrachtung  von  Helmholtz. 

Wir  machen  die  Annahme,  daB  die  Luftbewegungen  auf  einem 
Breitenkreise  iiberall  die  gleichen,  also  alle  GroBen  unabhangig  yon  der 
geograpkischen  Lange  sind  (zonale  Verteilung).  Hierdurch  werden  natur- 
licli  die  Einflusse  von  Land  und  Meer  aus  der  Betrachtung  ausgeschalfcet 
und  auf  der  gleichmaBig  glatfcen  Erdoberflacke  zunachst  auch  die  Rei- 
bungseinfliisse  yernachlassigt.  Diese  Yereinfachung  erlaubt  es,  an  die 
Stelle  eines  einzelnen  Massenelementes  einen  langs  eines  Parallelkreises 
um  die  Erde  herum  liegenden  Luftring  zu  setzen  und  die  Bewegungs- 
gleiehungen  auf  solclie  einzelne  Luftringe  zu  beziehen.  Wir  verwenden 
hierzu  die  allgemeinen  Gleichungen  auf  S.  33.  Die  letzte  derselben  geht 

(A  . 

=  0)  in  die  Gleichung  von 


S.  22  iiber,  welche  die  Erhaltung  des  Rofcationsmomentes  SI  ausspricht. 
Eine  Masse,  die  sich  der  Rotationsachse  nahert,  wird  nach  diesem  Prinzip 
die  Westostgeschwindigkeit  vergroBern  und  umgekekrt.  Ein  Luftring, 
der  auf  der  Erdoberflache  gegen  den  Pol  gleitet,  erleidet  demnach  auf 
seinem  Wege  eine  Ablenkung  nach  Osten.  Das  Prinzip  von  der  Er¬ 
haltung  des  Rotafcionsmomentes  stellt  die  Wirkung  der  ablenkenden 
Kraft  der  Erdrotation  bei  nordsiidlichen  Bewegungen  also  in  anderer 
Weise  dar;  gegeniiber  den  friiker  beniitzten  Gleichungen  ist  hier  nun 
auch  die  Zentrifugalkraft  nicht  mehr  yernachlassigt. 

Die  zweite  Gleichung  von  S.  33  vereinfackt  sich  stark,  wenn  nur  Be- 
weguno*  langs  der  Breitenkreise  besteht,  die  erste  konnen  wir  gleichfalls 
kiirzen^  indern  wir  die  vertikalen  Beschleunigungen  gegen  die  Schwere 
vernachlassigen,  also  die  statische  Massenverteilung  in  der  Vertikalen 
annehmen;  dann  erhalfcen  die  drei  Gleichungen  die  Form,  in  der  wir  sie 

zunachst  verwenden  wollen:  l  dp 

$  ~  q  dr  y 

•  •  l  cp 

r  sin  ^  cos  cp  A  (l  —  2  co)  =  —  —  ^ , 

£1  =  r 2  cos2  <p(A  —  co)  =  konst.1) 


1)  r  Abstand  vom  Erdmittelpunkt,  cp  geographische  Breite. 
Lange,  letztere  nach  Westen  wachsend. 


I  geographische 


urn  die  Erde 
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Die  zweite  Gleichung  gibt  die  Abhangigkeit  der  Drackverteilung 
der  geographischen  Breite  bei  stationarer  Bewegung.  Wir  haben  nact, 

ihr  an  der  Erdoberflache  Extreme  des  Druckes  (A  “  ")  fur  V  ‘  °°> 

^^90°,  i  =  0  und  1=  2a  zu  erwarten;  also  am  Aquator,  wo  tatsach- 
licb  ein  Minimum  des  Druckes  vorhanden  ist,  dann  an  den  Polen,  fernei 
an  der  Stelle,  wo  Windstille  herrscht  (dort  ist  in  der  Tat  ein  Maximum 
des  Druckes  zu  fin  den,  Kalmenzone),  und  dort,  wo  die  Gescbwindigkeit 
j  =  2a  ist;  dieser  Fall  kann  nur  in  boheren  Breiten  auftreten,  wo  die 
lineare  Gescbwindigkeit  der  Erdoberflacbe  klein  ist. 

Das  Kotationsmoment  wird  naturlich  nur  solange  konstant  bleiben, 
als  auf  die  Masse  keine  bier  nicht  in  Betracbt  gezogenen  Ivrafte  wirken. 
Durcb  Reibung,  ferner  durcb  Miscbung  der  bervorgehobenen  Masse  mit 
anderen  wird  das  Kotationsmoment  tatsacblich  verandert,  docb  seben 
wir  von  solcben  Einfliissen  bier  ab  und  betracbten  die  Masse  als  frei 
beweglicb  und  isoliert. 

Wir  nebmen  ferner  nocb  an,  dab  die  Masse  sicb  adiabatiscb  bewege, 
so  dab  ibre  potentielle  Temperatur  ft  konstant  bleibe.  Dies  kann  nur 
gelten,  solange  sie  sicb  mit  anderen  Massen  nicbt  miscbt  und  keine 
Warme  durcb  Leitung  oder  Strablung  aufnimmt  oder  abgibt.  Aucb 
die  letzte  Annahme  betrifft  nur  einen  Idealfall.  Unter  diesen  Umstanden 
ist  die  Masse  eines  Luftringes  durcb  zwei  konstante  Groben,  tf  und  £1, 
charakterisiert. 


Bei  adiabatischen  Bewegungen  gilt  —  =  P  (vgl.  S.  12); 

Co  \Po' 


Po  =  P  (760  mm  Hg),  kann  man  aucb  setzen: 


wenn 


Q  = 


V  0 

JiT() 


AB 

7C  - - 

Cp 


le  -robe  ?  ^  m  der  zweiten  Bewegungsgleicliung  wird  somit 

dcp’  und  ein  ana^°ger  Ausdruck  ergibt  sicb  fur  —  ~  •  1st  O-  kon¬ 
stant,  so  ist  dieser  Ausdruck  nur  mehr  von  p*  =  p  abbangig,  einer  Grobe, 

die  in  der  dynamischen  Meteorologie  ofters  erscbeint:  ~  =  0  Jt 
konstant. 


In  der  zweiten  Gleichung  kann 
und  erbalt  demnach  aus  den  ersten 


man  fur  X  die  Grobe  £1  einfubren 
zwei  Gleicb ungen  die  folgenden: 


0  =  —  q& 


sin  <r 

T  y 


J1' 

*  COS2  cp 


dr  ’ 


r 2  sin  (p  cos  rp  o2 


-a»p- 

C  <p 
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Grenzflache 


Behandelt  man  hier  £  und  »  als  Konstante,  so  ergibt  sich  durch 
integration  uber  cp  und  r: 


qfrp  =  —  (jr  _ 


Sl~ 

2  r1  cos2  (p 


r2eo2cos2qp 

2  ^  C‘ 


Die  Konstante  C  ist  fur  Massen  mit  verscliiedenem  A  und  SI  natiirlich 
verschieden. 

Diese  eigentiimliche  Gleichung  liefert  den  Druck,  unter  welchem  bei 
verschiedenen  Breiten  (cp)  und  Abstanden  von  der  Erdmitte  (r)  jener 
Luftring  steht,  der  durch  und  Si  charakterisiert  ist.  Bei  konstantem  cp 
ist  die  Gleichung  nichts  anderes  als  die  barometrische  Hohenformel 

gtiltig  fiir  eine  gewisse  Westostbewegung  (i)  und  konstante  potentielle 
Temperatur  ft  in  der  Vertikalen.  Bei  variablem  cp  und  konstantem  r  er- 
halten  wir  den  Druck,  unter  welchem  unser  Luftring  steht,  wenn  wir 
ihn  an  der  Erdoberflache  verschieben.  So  betrachtet  gibt  die  Gleichuno- 
dieselben  Extreme  des  Druckes,  wie  sie  oben  bestimmt  wurden.  Sie 
gelten  hier  fur  einen  Luftring  (1),  der  bei  seiner  Yerschiebung  unter 
verschiedenen  Druck  kommt. 


Wir  wollen  nun  annehmen,  es  sei  ein  zweiter  ahnlicher  Luftring  (2) 
mit  anderer  potentieller  Temperatur  und  anderem  Rotationsrnoment  ge- 
geben.  Die  beiden  Ringe  sollen  nebeneinander  liegen.  Wie  ist  ihre 
Grenzflache  beschaffen,  damit  die  Bewegung  stationar  sei? 

Die  Frage  ist  sehr  ahnlich  der  oben  im  Abschnitt  54  behandelten. 
Wir  schreiben  dem  einen  Ring  die  Werte  Sin  dem  zweiten  die  Werte 
*9*2,  Sl.2  zu.  An  der  Grenzflache  mufl  wie  friiher  der  Druck  des  einen 
Ringes  in  den  des  anderen  iibergehen,  so  daB  dort  p1  =  p2  und  hier- 
nach  auch  p1  =  p2.  Versieht  man  in  der  Gleichung  fur  p  oben  die 
GroBen  mit  den  Indizes  1  und  2,  so  hat  man  2  Gleichungen,  fiir  px  und 
p„,  und  daraus  an  der  Grenzflache: 


2  (Pi  -  Ps)  = 


Vs 0)-  /  1 
2 


Indem  wir  hier  r  =  r  cos  cp  einfiihrten,  wurde  die  Ivoordinate  cp 
durch  die  neue  r  ersetzt,  die  den  Abstand  eines  Punktes  von  der  Erd- 
achse  bedeutet. 

Diese  Formel  ist  die  Gleichung  der  Grenzflache  der  beiden  Luftringe. 
Ihre  Neigung  gegen  den  Horizont  (Winkel  a)  findet  man,  indem  man 

t«-  a  =  bildet.  Durch  Differentiation  nach  r  und  r  ergibt  sich: 

°  rd<jp  .  .  . 

sin  (p  X  [tt2  4  (4  —  2  <b)  —  at,  4  (4  —  2  ra)J _ # 

a  g  (&„  —  atj  —  COS  cp  X  [#g  4  (4  2  at)  4  (4  —  2  ©)] 


LaBt  man  hier  die  Glieder  weg,  welche  das  Quadrat  der  Geschwin- 
digkeit  enthalten  (was  in  groBer  Annaherung  erlaubt  ist,  da  die  Zentri- 


zwischen  zwei  Luttriugen 
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NennerTritt  h,er  ein  kleines  GUed  zur  Schwere  hmzu.  Angenahert  be- 
lialten  die  Grenzflachen  also  die  im  Abschmt  o4  ange  eb  ‘ »  \ 

mehr  sie  sicli  dem  Aquator  nahern,  desto  flacber  liegen  sie,  urn  schlieB 

licli  iiber  dem  Aquator  horizontal  zu  werden. 

Helmholtz  hat  die  Bedingung  auf'gesucht,  unter  welchei  solo 
Grenzflachen  stabil  sind.  Die  Stabilitat  verlangt,  dafl  bei  einer  k  emen 
Ausbuchtung  der  Flache  nach  einer  Seite  hin  ein  Uberdruck  entste  , 
welcher  sie  in  ihre  fruhereLage  zuriickdrangt.  Bei  einer  ^erartigen  Aus¬ 
buchtung  der  Flache  vom  Ring  1  gegen  den  Ring  2  soil  also  \n  1  >  0 

sein,  wo  n  die  Normale  zur  Flache  in  der  Richtung  von  1  zu  2.  Da- 
mit  diese  Bedingung  erfiillt  ist,  geniigt  es  auch,  wenn  p2  Pi  zwei 
beliebigen  Bichtungen,  die  von  1  zu  2  weisen,  wachst;  also  z.  B.  in  dei 
Richtung  der  beiden  Koordinaten  r  und  r.  Damit  die  Grenzflache  stabil 
sei,  miissen  also  die  beiden  folgenden  Ungleichungen  gelten: 

d(P»  Pi)  ^  ^  Pi)  f) 

dr  ^  dx  ^ 


Man  findet  aus  der  Gleichung  fiir  die  Grenzflache: 


g(P2  —  Pi) 
q  dr 

dips  —  Pi)  =  _  1 
1  dx  rs 


Hierbei  ist  zu  bedenken,  daB  wir  voraussetzten,  wir  kamen  mit  wacli- 
sendem  r  und  wachsendem  r  aus  der  Schichte  1  in  die  Schichte  2. 

Es  ergeben  sich  also  die  zwei  folgenden  Stabilitatsbedingungen: 
a):  mit  wachsender  Entfernung  vom  Erdmittelpunkt  (dr  positiv)  und  bei 
konstanter  Entfernung  von  der  Erdachse  (r  konstant),  d.  h.  also  bei  Be- 
wegung  gegen  den  Himmelspol  (vgl.  Fig.  39)  mussen  wir  aus  der  po¬ 
tential  kiilteren  in  die  potentiell  warmere  Masse  kommen  (damit  1  >  1  ) 

V  #1 

die  kaltere  Schicht  liegt  also  in  dieser  Richtung  n’aker  der  Erde  als  die 
warmere.  b):  bei  konstanter  Entfernung  vom  Erdmittelpunkt,  d.  h.  in 
einem  Meridian,  muB  mit  zunehmender  Entfernung  von  der  Erdachse, 
d.  h.  gegen  den  Aquator  hin,  die  Gr5Be  auf  der  rechten  Seite  der  zwei- 
ten  Gleichung  wachsen.  Da  gegen  den  Aquator  hin  in  der  Tropo¬ 
sphere  normalerweise  die  potentielle  Temperatur  wachst,  also  das  zweite 

Glied  positiv  ist,  so  wird  die  Bedingung  erfiillt,  wenn  nock  — -  > 

wenn  also  der  Ausdruck  langs  eines  Meridians  gegen  den  Aquator 

kin  zunimmt.  Die  abiveickenden  Verhiiltnisee,  die  in  der  Stratosnhare 
vorkommen,  sind  in  Abschnitt  61  behandelt. 
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no,  ^mit  die  P°textleU!  Temp“tUr"U“  sowohl  gegen  **  Himmels- 
p  gegen  den  Aquator  zunehme,  ist  es  notwendig,  daB  die  Grenz- 

flache  einen  W  mkel  mit  dem  Horizont  bilde,  der  kleiner  ist  als  die  Pol- 

hohe;  nahe  dem  Aquator  mufi  dieser 
Winkel  sehr  klein  werden.  Diekaltere 
Schicht  liegt  in  einem  gegen  den  Aqua¬ 
tor  spitz  zulaufenden  Keil  unter  der 
warmeren,  wie  dies  in  Fig.  39  ange- 
deutet  ist. 

Die  gestrichelten  Geraden  beziehen 
sicb  auf  den  dem  Aquator  naher  ge- 
legenen  Punkt  B  mit  gleichem  Ab- 
stand  r  vom  Erdmittelpunkt.  Die 
Grenzflachen  i?C  und  B  G'  erfullen  die 
Bedingungen  beziiglieli  der  Verteilung 


HBH  Horizont  in  B,  BZ  Vertikale  in  JS, 
B  P  Bichtung  zum  Himmelspol  in  B, 

•3C  HBP  =  Polhohe. 

Fig.  39. 


der  Temperatur.  1m  Raum  HBC 
(bzw.  H  B  C')  ist  die  Luft  potentiell 
kiilter  zu  denken  als  im  Raum  CBZ 
(bzw.  C’ B' Z').  Wirliaben  also  eine  ahn- 
licbe  Grenzflache  wie  im  Abscknitt  54. 
Sind  mehrere  Luftringe  ungleicber 
Temperatur  vorhanden,  so  miissen  sie  durch  Grenzflachen  voneinander 
getrennt  sein,  welche  den  Flachen  BC,  B'C  ahnlieh  sind;  diese  Flachen 
sind  dann  zugleich  Orte  gleicher  potentieller  Temperatur,  sie  stellen  die 
Yerteilung  derselben  im  stationaren  Zustand  vor.  Wir  werden  im 
nachsten  Kapitel  zeigen;  daB  in  der  Atmosphare  die  potentielle  Tempe¬ 
ratur  tatsachlich  in  der  fur  den  stationaren  Zustand  geforderten  Weise 
verteilt  ist. 

i£l2 

Die  zweite  Bedingung  der  Stabilitat  verlangte,  daB  —  gegen  den 


on 


Aquator  bin  zunehme.  Da  gegen  den  Aquator  bin  zunimmt,  so  muB 
SI2  in  einem  nocb  starkeren  Verbal tnis  wachsen  als  jenes.  Demnacb 
muB  im  stationaren  Zustand  ein  naher  dem  Aquator  gelegener  Luft- 
ring  ein  groBeres  Rotationsmoment  baben  als  ein  entfernter  liegen- 
der.  DaB  dies  der  Fall  ist,  lebrt  die  Erfahrung;  denn  am  Pol  ist  das 
Rotationsmoment  nabezu  null,  in  den  Kalmengurteln  ungefahr  das  eines 
Erdteilcbens  bei  30°  und  am  Aquator  wieder  angenahert  das  eines  solcben 
in  0°  Breite,  da  aucb  bier  die  Luft  nabezu  in  Ruhe  ist.  Das  Rotations¬ 
moment  der  Erde  ist  in  verschiedenen  Breiten  sebr  ungleich,  wie  ein 
Blick  auf  die  kleine  Tabeile  S.  24  lebrt.  Es  betragt  an  der  Erdober- 
flache  in 


90°  Br 
30° 

0° 


V 


>7 


0 

0,76  •  B2co  =  B.  350  m2  sec 
R2co  =  B.  463 


-i 


wo  it!  der  Erdradius  in  Metern. 


Bedingung  der  Stabilitat 
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Ein  Luftring,  welcher  z.  B.  in  30°  Breite  relativ  zur  Erde  in  Rulie 
war,  raiifite  bei  Erkaltung  seines  Rotationsmomentes  am  Aquator  als 
Ostwind  von  der  Geschwindigkeit  463  —  350  =  113  m/sec  erscheinen. 
Solche  Ostwinde  treten  an  der  Erde  nie  auf,  die  Rotationsmomente 
wachsen  also  tatsachlich  gegen  den  Aquator. 

DaB  diese  Zunakme  von  SI  gegen  den  Aquator  eine  Bedingung  des 
stabilen  Bewegungszustandes  ist,  kann  man  leicht  durch  folgende  Uber- 
legung  einsehen:  Es  herrsehe  stabiler  Bewegungszustand.  Wir  betrach- 
ten  einen  Luftring,  der  relativ  zur  Erde  in  Rube  ist,  und  denken  uns 
ihn  ein  Stuckcben  gegen  den  Aquator  verscboben;  er  erscbeint  dann 
vermoge  der  Konstanz  seines  Rotationsmomentes  dort  als  Ostwind  von  be- 
stimruter  Starke.  Im  stationiiren  Zustand  milBte  mit  diesem  Ostwind 
ein  Druckgefalle  gegen  den  Aquator  von  bestimmter  GroBe  verbunden 
sein.  Tatsacblich  ist  das  vorbandene  Druckgefalle  kleiner  als  jenes;  es 
ist  von  einer  GroBe,  wie  sie  der  dort  bestebenden  schwacheren  Ostwest- 
bewegung,  dem  groBeren  Rotationsmoment  dieser  Breite  entspricbt.  In- 
folge  dieses  geringeren  Gradienten,  der  nicbt  imstande  ist,  die  Be- 
wegungskrafte  zu  kompensieren,  kebrt  der  Luftring,  den  wir  aus  seiner 
Anfangslage  verscboben  batten,  wenn  frei  gelassen,  wieder  in  dieselbe 
z u riick.  Dieses  automatiscbe  Zuriickkehren  ist  fiir  das  stabile  Gleick- 
gewicbt  cbarakteristisck;  die  Bedingung  fur  dasselbe  bestebt  also  darin, 
daB  das  Rotationsmoment  gegen  den  Aquator  wachst. 

are  das  wirklicbe  Druckgefalle  groBer,  als  es  dem  durcb  Verschie- 
bung  des  Luftringes  entstebenden  Ostwinde  entspricht,  so  wiirde  der 
Luftring  weiter  zum  Aquator  gezogen  werden  und  sich  immer  mehr  von 
seiner  Anfangslage  entfernen.  Damit  ein  derartig  groBes  Druckgefalle 
erhalten  werde,  ware  eine  starkere  Zunabme  des  Ostwindes  gegen  den 
Aquator  notig,  als  sie  der  Konstanz  des  Itotationsmomentes  entspricbt- 
die^(\s  Moment  miiBte  also  gegen  den  Aquator  abnebmen,  wie  es  die 
Rechnung  fiir  den  fall  des  labilen  Zustandes  annekmen  lieB 

Es  ist  von  groBer  Wicbtigkeit,  sick  diese  Rotationsbewegung  der 
Luf fringe,  verbunden  mit  der  Druckverteilungi)  langs  der  Meridiane  als 
ein  stabiles  Bewegungssystem  vorzusteRen.  Seben  wir  einen  Augenblick 
von  den  Temperaturunterschieden  ab  und  denken  wir  uns  einen  Luft- 
ring  (Oder  aucb  em  „einfach  zusammenhangendes“  Luftteilchen)  mit 
beliebigem  Rotationsmoment  irr  dieses  System  irgend wo  hineingebracbt- 

ieanenBmUf  11CL  derselbe.verm('3ge  der  dargelegten  Ivraftevertfilung  in 
jene  Breite  bewegen,  in  der  sick  ein  Ring  mit  dem  o-leichen  Rotations 

Das  Rotationsmoment  ahnelt  in  dieser  Beziehung  ganz  jener  anderen 
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Grofie  die  ein  Luftteilchen  cWakterisiert,  der  potentiellen  Temperatur. 

Bnngen  w.r  in  erne  Luftsaule  you  stabiler  Schichtuug  eine  Masse  yon 

bestimmter  potentieller  Temperatur,  so  bewegt  sicli  dieselbe  dorthin, 

wo  Masse  yon  der  gleichen  potentiellen  Temperatur  liegt,  und  yereiniot 

sich  dort  mit  dieser.  Das  liegt  in  der  Definition  des  stabilen  Gleich- 
gewichtes. 

Wurde  bei  iiberall  gleicber  Temperatur  das  Rotationsmoment  gec^n 
den  Aquator  bin  konstant  sein,  so  batten  wir  indifferentes  GleicW 
wmbt,  analog  wie  bei  konstanter  potentieller  Temperatur  in  der  Verti- 
kalen.  Ein  Luftring,  der  verscboben  wird,  konnte  in  jeder  Breite  liegen 
bleiben.  DaB  bei  ungleicber  potentieller  Temperatur  nicbt  die  Zunabme 

%  on  S2/  gegen  den  Aquator  fiir  den  stabilen  Zustand  geniigt,  sondern  ^ 

dabni  wacbsen  muB,  kommt  daber,  daB  die  kalte  Luft  bei  gleicber  Ge- 
scbwindigkeit  wie  die  warme  unter  diese  darunterflieBen  und  dabei  sicb 
immer  mebr  aus  ibrer  Anfangslage  entfernen  wiirde  (ygl.  Abscbnitt  54). 

Sind  Rotationsmoment  und  potentielle  Temperatur  yerscbieden,  da¬ 
bei  die  Bewegung  stabil,  und  bringen  wir  in  unser  System  einen  Luft- 
ring  mit  bestimmtem  ^  und  £1,  so  sucbt  derselbe  jenen  Ort  auf?  wo  er 
das  gleicbe  O’  und  £1  vorfindet.  Wir  konnen  uns  vorstellen,  daB  er  zu- 
nacbst  jener  Flacbe  gleicber  potentieller  Temperatur  zustrebt,  die  der 
seinigen  entspricbt  (Flacbe  JBC,  Fig.  39)  und  sodann  in  dieser  jene 
Hobenlage  aufsucbt,  in  welcber  die  Luft  sein  Rotationsmoment  besitzt. 
Denn  dieses  bat  natiirlicb  in  der  Flacbe  BG  nicbt  iiberall  den  gleicben 
Wert. 

Wir  werden  der  Verteilung  von  potentieller  Temperatur  und  Rota¬ 
tionsmoment  bei  Besprecbung  der  allgemeinen  Bewegungen  auf  der  Erd- 
oberflacbe  nocb  begegnen.  Hier  sei  wiederbolt,  daB  ungleicbe  Tempe- 
raturen  auf  der  Erde  dann  dauernd  besteben  konnen,  obne  zu  Umstiirzen 
der  Luft  im  Sinne  des  7.  Kapitels,  Abscbnitt  48,  Veranlassung  zu  geben, 
wenn  1.  die  kalten  Scbicbten  von  den  Polen  ber  keilformig  unter  den 
warmen  liegen,  wie  dies  in  Fig.  39  angedeutet  ist,  2.  die  Rotations- 

momente,  genauer  die  GroBen  ,  gegen  den  Aquator  zunebmen.  Da 

Ostwinde  ein  geringeres  Moment  baben  als  die  rubende  Erde  darunter, 
diese  wieder  ein  geringeres  als  Westwinde,  so  erkennt  man,  daB  die  Ein- 
bettung  der  warmen  Tropenluft  zwischen  die  kalteren  Ostwinde  der 
Passate  und  ebenso  die  der  kalten  Ostwinde  an  den  Polen  indie  warmeren 
Westwinde  der  boberen  Breiten  den  obigen  Bedingungen  wenigstens 

qualitativ  entspricbt. 


Neuntes  Kapitel. 

Allgemeiner  Kreislauf  der  Atmosphare. 

57.  Ubersicht  iiber  die  vorhandenen  Bewegungen.  Die  At- 

mospbare  ist  als  Ganzes  jabraus  jahrein  in  einem  gewissen  mittleren 
Be  wegungszustand ,  der  trotz  vielfacber  Abweicbungen  zeitlicher  und 
ortlicber  Art  durch  einige  Worte  cbarakterisiert  werden  kann.  An  der 
Erdoberflacbe  zunacbst  weben  nordlicb  und  siidlicb  des  Aquators  Ost- 
winde  mit  einer  Komponente  gegen  den  Aquator,  die  Passate;  nahe  deni 
Aquator,  ferner  in  Breiten  von  etwa  30°  berrscben  Windstillen,  polwarts 
von  bier  wesentlicli  westlicbe  Winde,  meist  mit  einer  Komponente  zum 
Pol.  Jenseits  der  Polarkreise  scbeinen  wieder  ostbcbe  Winde  vorzu- 
wieo-en  In  mittleren  Hoben  linden  wir  iiber  den  Passat  winden  eine 
Scbicbte  unregel  maBiger  Winde,  darauf  aber  eine  Scbicbte  mit  Winden, 
die  vom  Aquator  polwarts  weben  (Antipassate);  diese  drehen  sich  pol¬ 
warts  immer  mebr  gegen  Osten  und  treten  unter  etwa  30°  Breite  scbon 
als  West  winde  auf.  In  boberen  Breiten  berrscben  aucb  in  der  Hbbe 
westlicbe  Winde,  deren  Intensitat  polwarts  abnimmt.  Uber  dem  Aquator 
selbst  wird  starker  Ostwind  bis  in  groBe  Hobe  beobacbtet.  In  selir 
boben  Niveaus  scbeint  sicb  iiber  dem  Antipassat  ein  neuer  Passat  aus- 
zubreiten.  Welcbe  Windverbiiltnisse  jenseits  der  Polarkreise  in  der  Hobe 
berrscben,  ist  nocb  nicbt  recbt  bekannt.1) 

Es  mag  sein,  daB  in  dieser  1  bersicbt  nocb  irrtiimliclie  Verallgemeine- 
rungen  entbalten  smd,  da  die  Expeditionen  zur  Durcbforschung  der 
boberen  Luftscbicbten  bisber  gewisse  Gebiete  der  Erde  begiinstigten, 
andere  ganz  bei  Seite  lassen  muBten.  Dies  konnte  namentlicb  die  Be- 
wegungen  in  der  Zone  der  RoBbreiten  betreffen,  in  welcben  bauptsacb- 
li(  li  das  Gebiet  iiber  dem  nordatlantiscben  Ozean  untersucbt  wurde. 

Durcli  die  Verteilung  von  Land  und  Meer  (Gebirge)  wird  die  Be- 
vegang  dei  Luft  besonders  in  den  unteren  Scbichten  sebr  stark  beein- 
fluBt.  Sie  bangt  infolgedessen  nicht  nur  von  der  geograpbiscben  Breite, 


.eienirta^rH6  de"  a!l»emeinen  Kreislauf  der  Atmo, phare 

rr  er  <lhnt' H.  H.  Hildebrandsson  im  Hann-Bd.  d.  Met  Zeitsch  I90fi  <5  n: 

de  B°rt  *  L'  A'  Rotch  in  Comptes  Rend.  144  auch  in  Met  Veit  el' 
Ti  '  162;  auBcrdem  R.  Stlring  in  ZeiUcL.  d.  Gee.  f.  E^kund"  SSi^, 
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tZder\rC\;°n  8eocraphiechen  Lange  ab,  was  in  der  obigen 
Ubersicht  mcht  zum  Ausdruck  kam.  g 

Bei  tier  rein  tbeoretischen  Behandlung  der  atmospharischen  Zirku- 
lation  muBte  man  notgedrungen  stets  zur  Voraussetzung  einer  idealen 
r  o  ei  ac  e  greiten.  Die  Erfolge  dieser  Behandlung,  welche  spater 
kurz  besprochen  werden,  waren  bald  erschopft.  Die  aerologischenFor- 
schungen  der  letzten  Zeit  haben  jene  Theorien  nur  zum  Tell  bestatigt 
VVenn  wir  im  folgenden  die  atmospharischen  Bewegungen  an  der  Hah 
deT  Beobachtungen  und  mit  Beniitzung  von  nur  wenigen  der  theoreti- 
schon  Hilfsmittd  darzustellen  versuchen,  werden  wir  gleichfalls  zunachs- 
die  ideale  Erdoberflache  voraussetzen.  Sobald  wir  die  schematische 
Zirkulation  auf  einer  solclien  einmal  kennen,  ist  es  moglich,  die  Sto- 
rungen,  welche  durck  ungleiche  Land-  und  Meerverteiluug  bedingt 
werden,  iiber  jene  dariiber  zu  legen  und  auf  diese  Weise  den  tatsack- 
licken  Verhaltnissen  naker  zu  kommen. 

Die  vorhandenen  Luftbewegungen  werden  fortwakrend  durck  Rei- 
oung  im  weitesten  Sinne  des  Wortes  gesckwackt.  Es  ist  also  zu  ikrer 
Erhaltung  dauernd  Arbeitsleistung  notig,  die  von  der  Sonnenwarme  ge- 
liefert  wird.  In  den  Tropen  erfolgt  im  Jahresdurckscknitt  die  starkste 
Warmezufukr;  da  die  Erde  nickt  dauernd  warmer  wird,  so  mu6  auck 
wieder  Wiirme  in  nngefahr  dem  gleicken  MaB  abgegeben  werden.  Diese 
Abgabe  erfolgt  auf  der  ganzen  Erdoberflache,  am  starksten  vermutlich 
dort,  wo  der  geringste  Wasserdampfgekalt  der  Luft  und  die  geringste 
Himmelsbedeckung  zu  finden  ist  (vgl.  Abscknitt  28).  Dies  durfte  in 
den  Polargegenden  und  den  RoBbreiten  der  Fall  sein.  Infolge  von 
Warmezufuhr  und  Warmeabgabe  an  verschiedenen  Orten  entsteken 
Konvektionsstromungen,  welche  die  Luft  in  der  Tiefe  von  der 
Kalte  zur  Warmequelle,  in  der  Hohe  in  umgekekrter  Richtung  befordern, 
wie  dies  im  Abschnitt  50  ausgefiikrt  ist. 

Das  erste,  was  wir  daker  auf  der  Erde  zu  erwarten  kaben,  ist  eine 
Stromung  in  den  Meridianen,  und  zwar  aquatorwiirts  am  Boden,  pol- 
warts  in  der  Hoke.  Diese  meridionale  Konvektionsstromung  erkalt 
sick  durck  Warmezufuhr  und  Warmeabgabe.  Sie  ist  dadurck  gekenn- 
zeichnet,  daB  auf  der  idealen  Erde  durck  jeden  senkreckt  zum  Meridian 
gelegten  und  die  ganze  Hohe  der  Atmosphare  einnehmenden  Quer- 
scknitt  gleich  viel  Luft  polwarts  wie  aquatorwiirts  flieBen  muB. 

Die  auf  der  ruhenden  Erde  zu  erwartende  Konvektionsstromung 
wird  nun  infolge  der  Erdrotation  auf  dem  Wege  zum  Aquator,  also  in 
der  Nahe  der  Erdoberflache,  gegen  Westen,  auf  dem  Wege  zum  Pol, 
in  der  Hohe,  aber  gegen  Osten  abgelenkt  und  der  einlacke  Kieislauf 
zwischen  niedrigen  und  koken  Breiten  dadurck  gestort.  Die  dabei  auf- 
tretenden  Bewegungskomponenten  langs  der  Parallelkieise  (zonale  Be 
wegungen)  sind,  wie  die  Erfahrung  lekrt,  nickt  geiing,  sondein  ini  all 
gemeinen  groBer  als  die  meridionale  Konvektionsstromung.  Auck  lkre 


Ihre  Erhaltung 


173 


Bewezungsenergie  muB  durch  die  Warmezufuhr  erhalten  warden;  aber 
SThSTTSi  i linen  mit  einer  ganz  anderen  Art  von  Stromungzu 
tun.  Sie  finden  niimlich  kerne  Greuze,  sondein  sind  pn  p  | 

die  Erde  parallel  den  Breitenkreisen  zu  umziehen  mdern  sie 
selbst  zurttcklaufen.  Zur  Erhaltung  der  Kontinuitat  let  ee  bei _  ih 
nicbt  niitig,  daB  durch  einen  senkrecbt  zum  Parallelkreis  gefuhrten 
Quersehnitt  der  Atmosphare  gleich  viel  Luft  gegen  Westen  wie  Osten 
strome,  es  kann  der  Wind  in  der  ganzen  Hohe  nacli  emer  Richtung 

Die  Tragheit  dieser  zonalen  StromuDgen  ist  zweifellos  groBer  als 
die  der  meridionalen  Konvektionsbewegungen.  Denn  sie  sind  intensiyer 
und  verlaufen  oline  starke  Kriimmungen,  wie  sie  die  letzteren  an  den 
Umkehrpunkten  besitzen.  Es  ist  daher  wahrseheinlich,  daB  jene  Strb- 
muugen  langs  der  Parallelkreise  auch  lange  Zeit  ohne  ^sahiung  dincb 
Warmezufuhr  besteken  konnten  und  daruni  vom  stationaren  Gleicb- 
gewichtszustand  nicht  weit  entfernt  sind.  Wie  Helmholtz1)  gezeigt 
hat,  ist  es  sehr  vorteilkaft,  die  Bewegungen  langs  der  Parallelkreise  fiir 
sick  zu  betrachten;  die  meridionalen  Bewegungen  erhalten  dann  fast 


den  Charakter  von  Storungen,  hervorgebracht  durch  Warmezufuhr  und 
durch  Bewegungshindernisse  an  der  Erdoberflache. 

In  der  Tat  ware  es,  wenn  diese  beiden  Faktoren  fehlten,  durchaus 
denkbar,  daB  die  gegebenen  Luftmassen  ungleicher  Temperatur  sich  mit 
gewissen  Geschwindigkeiten  in  der  Richtung  der  Breitenkreise  stationar 
bewegten,  wenn  sie  einmal  in  Bewegung  gesetzt  sind  (vgl.  Abschnitt  56). 

58.  Die  Erhaltung  der  groBen  Konvektionsstromung  der 
Atmosphare.  Im  Abschnitt  50  ist  das  Schema  einer  Konvektions¬ 
stromung  nach  Mar  gules  dargestellt  und  der  Nutzeffekt  berecknet, 
welcher  sich  bei  dem  Kreislauf  mit  Warmezufuhr  und  Warmeentziehun^ 
ergibt.  Dieser  Nutzeffekt  wird  auf  der  Erde  zur  Arbeitsleistung  gegen 
die  Hindernisse  verwendet,  die  sich  den  Winden  entgegenstellen ;  er 
geht  also  in  Iteibungswiderstanden  auf  und  setzt  sich  in  Warme  urn, 
die  zum  groBten  Teil  durch  Ausstrahlung  die  Erde  wieder  verliiBt. 

Wir  konnen  fragen,  wie  sich  auf  einer  ideal  glatten  Erdoberflache, 
die  Bewegung  eines  reibungslosen  Gases  gestalten  wiirde,  wenn  Warme¬ 
zufuhr  und  Warmeabgabe  so  wirkten,  wie  dies  tatsacklick  geschieht. 
Diese  Annahmen  waren  fiir  die  theoretische  Behandlung  des  atmosphari- 
schen  Kreislaufes  die  nachstliegenden.  ^  eun  keine  Reibungsverluste 
die  Bewegung  hemmen,  so  muBte  der  Kreislauf  mit  dem  Nutzeffekt 
Null  arbeiten,  damit  die  aus  der  Warmezufuhr  entstehende  lebendio-e 
Kraft  nicht  stetig  wachse.  Nun  laBt  sich  leicht  zeigen,  daB  eine  de'r- 
artige  Konvektionsstromung  mit  dem  Nutzeffekt  Null  nicht  moo-Rch  ist 
es  sei  denn,  daB  die  Warmezufuhr  auf  Null  herabsinkt 


1)  a.  a.  0. 
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Abhangigkeit  von  Warmezufuhr 


In  den  Saulen  mit  adiabatiscber  Temperaturabnabme  ist  r1  =  Tt  —  yh, 


Ag  '  7 

.  Driicken  wir  noch  h  nach  der 


r2==  —  yh  zu  setzen,  wo  y  =  — ^ 

7  '  c 

barometrischen  Hobenformel,  die  in 
ergibt  sicb  es  ist  also  T< 


in  solchen  gilt,  aus  (vgl.  S.  137),  so 


^2  —  y  d. 11*  es  bat  keine  Warme- 


zufubr  im  Punkt  B ,  Fig.  28,  stattgefunden. 

Das  bedeutet  also:  damit  der  Nutzeffekt  des  Kreislaufes  verscbwindet, 
muB  auch  die  Warmezufubr  verscbwinden.  Dieses  Resultat  batte  aucb 
durcb  eine  Darstellung  des  Kreisprozesses  im  Clapeyronscben  Koordi- 
natensystem  unmittelbar  erzielt  werden  konnen. 

ir  miissen  daraus  tolgern,  daB  es  nicbt  moglicb  ist,  nnter  den  oben 
genannten  Yerbaltnissen  eine  Konvektionsstromung  von  endlicber  Starke 
zu  erbalten;  die  Warmezufubr  istniemals  gleicb  der  Warmeabgabe,  auBer, 
wenn  beide  auf  null  herabsinken.  Jede  nocb  so  kleine  W^armezufubr 
wiirde  auf  einer  ideal  glatten  Erde  bei  reibungsloser  Luft  allmablicb 
zur  Entwicklung  yon  unendlicli  groBer  Zirkulationsgeschwindigkeit 
fiibren. 

Die  tatsacblicben  Bewegungen  der  Atmospbare  im  stationaren  Zu- 
stand  sind  also  offenbar  gerade  so  stark,  daB  die  Verluste,  welclie  die 
lebendige  Kraft  durcb  Reibung  im  weitesten  Sinne  des  Wortes  erleidet, 
genau  dem  Nutzeffekt  des  Kreisprozesses  gleichkommen.  Fiir  die  Be- 
tracbtung  der  allgemeinen  Zirkulation  folgt  daraus,  daB  wir  zur  Er- 
klarung  der  jetzt  wirklicb  bestebenden  Bewegungen  Warme¬ 
zufubr  wie  Reibung  als  yorbanden  anseben  miissen,  d.  b.  sie  nicbt 
vernacblassigen  diirfen.  Bei  Konstanz  dieser  beiden  wird  sicb  all- 
mahlicb  ein  stationarerBewegungszustand  berausbilden,  dessen  Intensitat 
von  jenen  beiden  Faktoren  wesentlicb  abhangt.  Ist  dieser  Zustand  ein- 
mal  erreicbt,  so  konnen  wir  fiir  die  weitere  Betracbtung  eine  ideale 
Erdoberflacbe  und  ein  reibungsloses  Gas  annebmen,  welcbes  sicb  obne 
Warmezufubr  in  sehr  iibnlicber  Weise  bewegt.  Wir  kommen  zu  jenen 
stationaren  Stromungen,  die  Helmboltz  naber  untersucbt  bat.  Nacb- 
dem  wir  diese  idealen  Verhaltnisse  kennen  gelernt  haben,  konnen  wir 
als  relativ  kleine  Storungen  die  Warmezufubr  und  Reibung  neuerdings 
einfiibren  und  iiberlegen,  welche  Anderungen  sicb  bierdurcb  ergeben. 

Der  skizzierte  Weg  laBt  sicb  bisber  allerdings  nur  in  bescbieiben- 

der  Weise  zuriicklegen. 


Luftnachschub  am  Aquator 


1  <5 


59  Qualitative  Erklarung  des  groBen  Kreislaufes.  ) 

die  Erde^n  Ituhe  so  wiirde  infolge  der  bestehenden  Bestrahlungs-  und 
Tem  neratur verhdltn i sse  auf  dem  Erdboden  der  hdchste  Druck  an  den 
Polen,  der  niedrigste  am  Aquator  herrschen,  in  der  Hohe  aber  umge  e  r 
der  niedrigste  an  den  Polen  und  der  hochste  am  Aquator.  Wir  batten 
auf  beiden  Halbkugeln  Konvektionsstromungen  wie  in  Fig.  21 ,  b.  1  , 

mit  Aquatorwind  (d.  h.  Wind  vom  Aquator)  in  der  Hohe  und  Polwind 

Sobald  die  Erde  rotiert,  wird  der  obere  Aquatorwind  zunachst  nach 
Osten  abgelenkt.  Er  konnte  bier  eine  Geschwindigkeit  erlangen,.  welch e 
dem  ursp'riinglichen  polwarts  gericbteten  Gradienten  im  stationaren  Zu- 

stand  entspricht,  wie  sie  durch  die  Gleichung  von  S.  164  gegeben  ist; 

l  dp 

diese  lautete:  r  sin  <p  cos  (p  X  (A  —  2(d)  —  —  —  • 

Diese  Gescbwindigkeit  ware  gewiB  recht  klein.  Durch  die  Warmezu- 
fuhr  in  niedrigen  Breiten  werden  nun  aber  immer  neue  Massen  in  der 
Hohe  vom  Aquator  weggedriingt  und  gezwungen,  pol warts  zu  stromen; 
dabei  kommen  sie  in  Breiten,  in  denen  sie  vermoge  der  Erhaltung  des 
Rotationsmomentes  (vgl.  Abschnitt  13)  bald  recht  groBe  Geschwindig- 
keiten  in  westostlicher  Richtung  annehmen  miissen,  Geschwindigkeiten, 
die  groBer  sind,  als  dem  anfiinglicken  Gradienten  gegen  den  Pol  entspricht. 
Diese  Geschwindigkeiten  erzeugen  Zentrifugalkrafte,  welche  die  Luft  so- 
lange  verhindern,  polwarts  weiter  zu  flieBen,  als  niclit  durch  Sinken  der 
Luftmassen  an  den  Polen,  infolge  des  Lufttransportes  gegen  den  Aqua¬ 
tor  im  unteren  Zweige,  ein  bedeutend  starkerer  Gradient  in  der  Hohe 
dahin  entstanden  ist.  Dieser  neue  Gradient  wird  nun  angenahert  nach 
der  obi  gen  Gleichung  den  westostlichen  Bewegungen  der  Hohe  entspre- 
chen.  Er  muB  nach  dem  vorigen  umso  groBer  sein,  je  starker  der  Luft¬ 
nachschub  vom  Aquator,  je  groBer  somit  die  Warmezufuhr  dort  ist. 
Auch  wird  der  Westwind  oben  solange  durch  Wiirmezufuhr  anwachsen, 
bis  die  Reibungsverluste  der  ganzen  Stroinung  endlicli  einen  stationaren 
Zustand  herbeifiihren,  der  Gradient  in  der  Hohe  wird  dabei  urn  so  groBer 
ausfallen,  je  geringer  die  Hemmnisse  fur  den  Abtransport  der  Luft  von 
den  Polen  sind,  und  nach  ihm  wird  sich  auch  die  Starke  des  Westwindes 
in  der  Ilohe  richten.  Es  ist  nicht  moglich,  die  tatsachlichen  Gradienten 
in  der  Hohe  ihrer  GroBe  nach  zu  erklaren;  wir  muBten  dazu  die  Reibungs- 
und  Warmezufuhrverhaltnisse  der  Erde  viel  besser  ubersehen  konnen, 
als  dies  bisher  der  Fall  ist.1 2) 

1)  I>ie  Ausfiihrungen  dieses  und  des  nachsten  Abschnittes  beruhen  zum  Teil 
au  Y  err  els  Anschauungen,  zum  Teil  auf  jenen  anderer  Autoren,  wie  namentlich 
von  Helmholtz.  Aus  dem  Lehrbueh  der  Meteorologie  von  Sprung  wurde  vieles 
Wle  ('r  aufgenommen.  Em  Nachweis  der  geschichtlichen  Entwicklung  der  Lehre 
vom  allgemeinen  Kreislauf  war  hier  nicht  beabsichtiat 

2)  Die  Zentrifugalkraft  als  die  Ursache  des  starken  oberen  Druckffradienten 
gegen  die  Pole  nachgewiesen  zu  haben,  ist  das  Verdienst  Ferrels  g 
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Zirkulation  bis  30°  Breite 


Bot.b«moa«k>  .in  grlta.  SM«t  p.lkrt,' »,  ,i  “ 
sie  bei  dieser  Beweguug  immer  groBere  Geschwindigkeit  nach  Osten 
namentlicli  in  lioheren  Breiten  gibt  ein  geringer  Breitenzuwachs  schon 
sehr  viel  aus.  wie  aus  der  Tabelle  S.24  zu  erseben  ist.  Die  L^t  brauchte 
nun  in  dei  Hoke  immer  groBere  pol warts  gerichtete  Gradienten,  urn  bei 
Erhaltung  ihres  Rotationsmomentes  noch  in  hohere  Breiten  hinauf  zu 
rueken.  Je  welter  polwarts  dieLuft  kame,  desto  starkere  Winde  entstun- 
den  und  die  Gradienten  miiBten  ganz  unsinuige  Werte  annebmen,  um 
die  Luft  trotzdem  noch  immer  weiter  polwiirts  ziehen  zu  konnen 

Wurde  z.  B.  Luft  mit  Erhaltung  ihres  Momentes  von  10°  bis  50° 
Brrnte  flmBen,  so  erhielte  sie  (vgl.  Abschnitt  13)  eine  Geschwindigkeit 

YOnru4  J"i  “f  Se‘;  ge,fen  0sten-  Um  der  obigen  Gleiehung  zu  entspreclien, 
muBte  dabei  der  Druck  im  Niveau  von  10  km  von  200  mm  in  10°  Breite 
auf  20  mm  in  50°  Breite  abnehmen. 

Fur  die  Entstehung  derartig  tiefen  Druckes  in  der  Hobe  fiber  den 
Polen  ist  kein  Grund  vorbanden.  Es  miiBte  dazu  die  Luft  an  der  Erd- 
oberflacbe  aus  den  Polargegenden  durcb  ahnlicb  groBe  Gradienten  ab- 
gesaugt  werden,  und  an  der  Erde  konnen  derartige  Windstiirken  nicbt 
besteben. 


Der  Ersatz  fur  die  am  Aquator  aufsteigenden  Massen  kann  daber 
nicbt  vom  Pole  aus  stattfinden?  sondern  die  Luft  muB  aus  dem  oberen 
Zweig  scbon  friiber  berabsteigen,  um  den  Konvektionsstrom  zu  speisen, 
u.  z.  in  einer  Breite,  bis  zu  der  sie  trotz  ibrer  Westostbewegung  unter 
dem  EinfluB  des  in  der  Hobe  polwarts  wirkenden  Gradienten  geracle  nocb 
vorstoBen  kann. 

Wie  die  Beobacbtungen  des  Wolkenzuges  zeigten,  biegen  die  Aquator- 
winde  scbon  in  20°  oder  bocbstens  30°  Breite  vollstandig  in  die  West- 
ostricbtung  ein. 

Es  ist  daber  im  allgemeinen  kein  Kreislauf  zwiscben  Aquator  und 
Pol  vorbanden,  wie  ibn  Ferrel  und  Oberbeck  nocb  angenommen  baben 
Die  Luft  flieBt  vom  Aquator  polwarts,  aber  nicbt  gar  weit.  Scbon  M  o  1 1  e  r 
bat  dies  betont  mit  der  Begriindung,  daB  keine  Kraft  vorbanden  ist,  welcbe 
die  Luftmasse  weiter  befordern  kann,  zum  mindesten  nicbt,  solange  sie 
nicbt  durcb  Miscbung  mit  anderen  Massen  ibr  Rotationsmoment  ver- 
kleinert. 

Eine  solcbe  Miscbung  scbeint  nun  allerdings  teilweise  in  den  Zyklo- 
nen  und  Antizyklonen  der  boberen  Breiten  stattzufinden1  2) ;  sie  setzt  eine 


1)  Met.  Zeitsch.  1892,  S.  220;  hier  ist  schon  ausgesprochen,  daB  der  Kreislauf 
auf  Breiten  zwischen  etwa  0 0  und  30 0  beschrankt  sein  muB. 

2)  Auf  diese  Rolle  der  atmospbarischen  Storungen  bei  der  allgemeinen  Zir¬ 
kulation  hat  Bigelow  besonderes  Gewicbt  gelegt  (Month.  Weath.  Rev.  1902  S.  167 
und  250). 
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Hocbdruckgiirtel  der  RoBbreiten 


entre  Beriih rail"  der  aquatorialen  Stromung  nut  den  Winden  dei  bobercn 
Breiten  voraua,  die  nur  uabe  der  Erdoberflacbe  und  nur  in  be^mik- 
tem  Malie  stattzufinden  scbeint.  Keinesfalls  laBt  sich  auf  > 

ein  wirklicher  Kreislauf  zwischen  Aquator  und  Pol  aufrecliterhalten,  die 
Hauptmasse  der  Aquatorialstriimung  muB  mit  ibrem  grofien  Rotations- 

moment  in  niedrigen  Breiten  verbleiben.  ..  ,  •  , 

Hat  sich  nun  in  dor  Hohe  entsprechend  der  Starke  des  aquatorialen 

Luftnachschubes  eine  annahernd  stationiire  Westostbewegung  mit  be- 
stimmten  polwarts  gerichteten  Gradienten  ausgebildet,  so  muB  sich  dieses 
obere  Luftdruckgefalle  auch  auf  dem  Boden  bemerkbar  machen. 

Die  Druckverteilung  am  Boden  laBt  sich,  wenn  einmal  die  dei  Hohe 
gegeben  ist,  leicht  aus  dieser  und  der  Temperaturverteilung  liings  eines 
Meridians  konstruieren.  Die  Temperatur  nimmt  polwarts  ab.  W  ii  kon- 


nen  den  Druck  am  Boden  p0  —p6nr  zusammensetzen  aus  dem  Diuck 
p  in  der  Hohe  h  und  dem  Gewicht  der  darunter  liegenden  Saule 


p0  —  p  =  p  (erjir  —  1).  Der  erste  Summand,  der  Druck  in  der  Hohe, 
nimmt  infolge  der Westostbewegung  polwarts  ab,  der  zweite,  das  Gewicht 
pQ — pf  wegen  der  allgemeinen  Temperaturverteilung  aber  aquatorwarts. 
Das  als  Effekt  dieser  letzteren  Verteilung  an  den  Polen  zu  erwartende 
Druckmaximum  verschiebt  sich  infolge  der  Westostbewegung  gegen  den 
Aquator.  Wir  werden  demnach  zwei  Ringe  hohen  Druckes  finden,  welche 
die  Erde  umziehen,  den  einen  auf  der  nordlichen,  den  anderen  auf  der 
sudlichen  Halbkugel.  Ihre  geographische  Breite  muB  an  der  Erdober- 
tlache  selbst  am  groBten  sein,  mit  zunehmender  Hohe  aber  wegen  der 
abnehmenden  Bedeutung  des  Summanden  p0  — p  kleiner  werden,  so  daB 
in  gewisser  Hohe  die  beiden  Ringe  iiber  dem  Aquator  in  einen  einzigen 
zusammenschmelzen. 

Teisserenc  de  Bort1)  hat  zuerst  die  tatsachlich  vnrhandenen  Hoch- 
druckgurtel  der  RoBbreiten  in  dieser  Weise  begrundet.  Doch  ist  die  Ent- 
wicklung  des  oberen  Druckgefalles  vom  Aquator  zum  Pol  und  der  damit 
verbundenen  Westwinde  nicht  erklarlich,  wenn  man  nicht  den  erzwun- 
genen  Nachschub  der  Luft  am  Aquator  in  Betracht  zieht,  wie  oben  ge- 
schehen.  Die  wirkliche  Lage  der  Hocbdruckgiirtel  erscheint  dadurch  von 
der  GrbBe  der  Warmezufuhr  und  der  Reibung  abhangig,  in  einer  Weise 
allerdings,  die  sich  derzeit  nicht  niiher  verfolgen  laBt. 

Die  Art,  wie  die  meridionale  Verteilung  des  Luftdruckes  an  der  Erd- 
oberfiacbe  durch  die  oben  genannten  zwei  Einfliisse  zustande  kommt 
aBt  sich  aus  den  allerdings  noch  recht  sparlichen  Ergebnissen  der  Aero- 
logie  ungefahr  beurteilen.  A.  Peppier2)  gibt  fur  den  Sommer  mittlere 
Druckwerte  in  verschiedenen  Hohenlagen  fur  drei  verschiedene  Breiten- 


1)  Met.  Zeitsch.  1894,  Litt.  S.  20;  Original:  Rep  on  pres  state  nfUn  i  ^ 
resp-  general  circulation,  London,  E.  Stanford,  1893.  fledge 

_ j  eitr*  z-  pbysik  d.  freien  Atmosphare,  Bd.  IV,  S.  222. 

K  x  n  e  r :  Dynamische  Meteorologie 
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Entstehung  der  Hoclidruckgurtel 

zonen  der  Erde  an  Wir  benutzen  bier  die  Werte  von  der  Erdoberflache, 
von  4  und  von  10  km  Hoke:  7 

Luftdruck  (mm)  in  der  Hobe  von  Druckdilferenzen 
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Mit  diesen  wenigen  Daten  konstruieren  wir  zunachst  die  meridionale 
\  erteilung  des  Bodendrucks  aus  dem  Druck  in  10  km  H5ke  (p)  und  dem 
Luftgewicht  darunter  (pQ  —  p)f  wobei  wir  fur  die  erste  Zone  im  Mittel 
die  Breite  10°,  fur  die  zweite  30 °,  fur  die  dritte  50°  einsetzen.  In  Fig.  40 

sind  jene  beiden  Summanden 
aufgetragenund  dann  ist  deren 
Suinme  gebildet  (ausgezogene 
Kurven).  Die  unterste  ausge- 
zogene  Kurve  (p0  —  p)  liiBt 
sicb  ebenso  wie  die  mittlere 
(p)  ungezwungen  trotz  nur 
dreier  Beobacbtungen  vom 
pl-p  Aquator  bis  zu  70°  Breite 
zieben.  Sie  stellt  den  EinfluB 
der  Lufttemperatur  vor,  der 
allerdings  nicbt  rein  auftritt, 
sondern  mit  dem  Druck  in 
der  Hohe  verquickt  ist,  da  das 
Gewicbt  der  Saule  aucb  von^> 
abbangt.  Die  mittlere  Kurve  stellt  das  Druckgefalle  in  10  km  Hobe  vor, 
die  oberste,  als  Summe  der  beiden,  die  Druckverteilung  am  Boden. 

In  4  km  Hobe  konunt  in  den  Werten  pl  der  Tabelle  ein  Hockdruck- 
giirtel  nicbt  mebr  direkt  zum  Ausdruck.  Wir  finden  ibn  aber,  wenn  wir, 
abnlicb  wie  friiber,  das  Gewicbt  der  Saulen  von  4  bis  10  km  (Kurve 
px—p  gestrichelt)  und  den  Druck  in  10  km  (Kurve  p)  addieren.  Das 
Resultat  ist  die  gestricbelte  Kurve  plf  welcbe  nun  das  Maximum  des 
Druckes  im  Niveau  von  4  km  bei  20°  Breite  zeigt,  ahnlicb  wie  oben 
erwartet  wurde. 

Wenn  in  der  Hobe  Luft  unter  10°  Breite  relativ  zur  Erde  rubt,  so 
erbalt  sie,  nach  20°  Breite  bewegt,  schon  bier  eine  Geschwindigkeit  von 
43  m/sec  gegen  Osten  (vgl.  die  Tabelle  S.  24).  Viel  groBere  Gescbwin- 
digkeiten  scbeinen  tatsacblicb  nicbt  aufzutreten  und  es  ist  daher  wahr- 
scbeinlicb,  daB  die  Luft  scbon  in  dieser  Breite  beginnen  wird,  abzu- 
steigen x),  urn  den  Konvektionsstrom  gegen  den  Aquator  am  Boden  zu 

1)  Die  Vertikalbewegung  ist  zur  Erhaltung  der  Kontinuitat  notig  und  wird 
durch  ganz  geringe  Gradienten  erzeugt;  vgl.  das  Schema  der  konve  itionsbewe- 
gung  Abschnitt  50  und  die  Bemerkungen  auf  S.  172. 
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<meisen  Wenn  teilweise  Vermischung  mit  amleren  Massen  eintritt,  so 
;Pt  die  Bew'eo-ung  eines  Teiles  derselben  bis  in  hiihere  Breiten  nocb  mog- 
bl  Die  Sende  Luft  steht  dabei  in  der  Kobe  unter  den,  « 
eines  polwarts  gerichteten  Gradienten,  dann  komrn  sie  nabe  der  In  d^ 
oberfiiicbe  in  das  Gebiet  des  Druckmaximums  und  an  d.eser  seibst  m 
das  umgekehrte  Gefalle  gegen  den  Aquator.  Jene  Hochdruckgui  tel sin 
die  notwendige  Bedingung  fur  die  Unterbaltung  eines  stationaren  Luft- 
zutiusses  zum  Aquator  am  Boden,  ahnlich  wie  es  bei  der  rubendeu  At- 
mosphare  der  hohe  Druck  der  Polarzonen  ware. 

Die  Konvektionsstromung,  welcke  in  einer  solcben  zwischen  Aquatoi 
und  Pol  vor  sich  ginge,  selien  wir  auf  der  rotierenden  Erde  auf  das  Ge- 
biet  beschrankt,  welcbes  zwiscben  Aquator  und  den  RoBbreiten  liegt. 
Polwarts  von  diesen  iiberwiegen  die  Westwinde  in  alien  Hoben  mit  Aus- 
nahme  der  Polargegenden.  Es  scheint,  daB  in  den  Breiten  von  30°  bis 
zu  den  Polen  keine  eigen tlicbe  Konvektionsstromung  durcb  Warmezu- 
fubr  bestebt,  wiewobl  aucb  bier  die  Gegenden  in  niedrigeren  Breiten 
Warmezufuhr,  die  in  boberen  relativ  zu  jenen  Warmeverluste  baben 
werden.  Ein  durcb  solcbe  Ersclieinungen  eingeleiteter  Kreislauf  miiBte 
sehr  rascb  in  westlicbe  und  ostlicbe  Winde  aufgelost  werden,  da  die  Er- 
baltung  des  Rotationsmomentes  dortselbst  ganz  ungebeure  Gescbwin- 
dio-keiten  bedingt,  wie  aus  der  Tabelle  S.  24  ersicbtlicb  ist.  Stromt  an- 
fanglich  rubende  Luft  von  60°  nach  70°  Breite,  so  wiirde  aus  ihr  scbon 
ein  Westwind  von  180  m/sec  Geschwindigkeit,  wenn  das  Rotationsmo- 
ment  erbalten  bliebe.  Wir  konnen  also  dort  namentlicb  in  der  Hoke 
keine  einfacben  meridionalen  Luftverscbiebungen  annebmen. 

Ist  einmal  die  Druckverteilung  langs  eines  Meridianschnittes  ge- 
geben,  so  laBt  sicb  leicbt  mittels  der  oben  angefiibrten  Gleicbung  die 
ihr  im  stationaren  Zustand  entsprechende  zonale  Bewegung  berechnen. 
An  der  Erdoberflache  erbalten  wir  polwarts  von  den  Hochdruckgurteln 
Westwinde,  aquatorwarts  Ostwinde,  dazwiscben  muB  ein  windstilles  Ge¬ 
biet  liegen. 

Wir  baben  bisber  die  Erhaltung  des  Rotationsmomentes  der  Luft- 
masxen  \  orausgesetzt.  Dies  ist  erlaubt,  so  lange  eine  Luftmasse  nicbt 
mit  Massen  von  anderem  Moment  vermischt  wird1 * * * * * *)  und  so  lange  auf 
unsere  Masse  keine  iiuBeren  Krafte  lungs  der  Parallelkreise  wirken.  Als 
solcbe  kommen  nacb  den  Gleicbungen  von  S.  33  nur  die  Reibuno-  und 
der  Druckgradient  in  westostlicher  Richtung  in  Betracbt.  Die  innere 

1)  Welch e  Geechwindigkeiten  zwei  Luftmassen  (lurch  Mischung  annehmen 

Jlenn  816  getrennt /erschiedene  Geechwindigkeiten  hatten,hangt  von  ihrer  Relativ- 

wegung  a),  d  h.  auch  von  der  Richtung  der  Geschwindigkeit.  Nach  Holler 

tun*  dZeitSCh  t  ’i  1  32r}  g6ht  die  Endgeschwindigkeit  nicht  aus  der  Erhal 

^Se o'  e1Lendl.?e1n  Kraft-  8ondern  aus  der  Erhaltung  der  Bewecnm*  - 

grohe  (Masse  x  Geschwindigkeit)  hervor,  wie  beirn  StoB  fester  Korner  Fin  T?i 

der  lebendigen  Kraft  wird  dabei  in  Wiirme  verwandelt.  1  Tei1 
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Kleine  Zirkulationen 


Keibung  tier  Luft  zunachst  hat  namentlich  dann  starke  Vermischuimen 

haft  W  WTU  lmgle'Che  Sesehwindigkeiten  und  Temperaturen  spruno- 
haft  anemander  grenzen  (Helmholtz  a.  a.  0.).  Die  auBere  R^bunf 

w  elche  duich  die  Bodenerhebungen  auf  die  untersten  Schichten  der  Atmo- 

)  al,e  aJ?SfeU  W1”  ’  sucht  stets  das  Rotationsmoment  der  Luft  mit 
dem  der  Erde  unter  ihr  auszugleichen.  Zouale  Druckunterschiede  schheB- 
heh  kommen  bei  einer  idealen  Erdgestaltung  zunachst  nicht  in  Betracht 
Auf  der  Erde  konnen  also  die  Luftmassen  ihr  Rotationsmoment  wold 
v  erandein,  doch  kann  dasselbe,  wenu  wir  von  zonalen  Druckunterschie- 
den  absehen,  niemals  grofier  werden  als  das  groBte  Moment  der  Erd- 
oberflache;  infolgedessen  ist  das  Rotationsmoment  des  Aquators  der 
Maximalwert  der  Momente,  welche  unter  obiger  Voraussetzun*  in  der 
Luft  angetroffen  werden  konnen. 


Durch  die  Hindernisse,  welche  die  untersten  Schichten  bei  ihrer  Be- 
wegung  an  der  Erde  zu  iiberwinden  haben,  wird  das  Rotationsmoment 
der  YVestwinde  verkleinert,  das  der  Ostwinde  vergroBert;  erstere  passen 
ilne  Bewegung  der  polwarts;  letztere  der  aquatorwarts  gelegenen  Erd- 
oberffiiche  an.  Daher  werden  durch  Reibung  die  unteren  Westwinde  be- 
fahigt,  polwarts;  die  Ostwinde  aquatorwarts  zu  wandern.  Die  Passat- 
winde  treten  somit  als  Ostwinde  mit  einer  Komponente  gegen  den 
Aquator  auf,  die  Westwinde  auf  der  Polseite  der  Hochdruckgiirtel  mit 
einer  Komponente  gegen  den  Pol.  In  diesen  Gebieten  wird  also  unten 
Masse  gegen  hohere  Breiten  geschafft,  die  oben  wieder  zuruckflieBen 
muB.  Die  Beobachtungen  scheinen  bisher  anzuzeigen,  daB  in  den  hohen 
Schichten  tatsachlich  im  Durchschnitt  Westwinde  mit  einer  kleinen 
Komponente  gegen  den  Aquator  vorherrschen1). 

Diese  Verhaltnisse  diirften  zwischen  etwa  30°  und  70°  Breite  be- 
stehen.  Es  ist  zunachst  nicht  leicht,  sich  in  hoheren  Breiten  ein  Zuriick- 
stromen  der  Luft  gegen  den  Aquator  vorzustellen,  da  doch  der  Gradient 
auch  in  der  Hohe  gegen  den  Pol  gerichtet  ist,  wenn  er  aucli  polwarts 
bedeutend  schwacher  wird:  und  in  der  Tat  haben  diese  gegen  den  Gra- 
dienten  mit  einer  Komponente  zum  Aquator  flieBenden  Westwinde  An- 
laB  zu  vielen  Erorterungen  gegeben. 

Eine  Bewegung  gegen  den  Gradienten  ist  nur  als  Tragheitsbewe- 
o-uno-  denkbar:  sobald  Luft  an  einem  Orte  mit  einer  Westostgeschwin- 
digkeit  ankommt,  die  groBer  ist,  als  sie  der  vorhandene  Gradient  gegen 
den  Pol  im  stationaren  Zustand  yerlangt,  so  wird  sie  vermoge  dieser  zu 
groBen  Geschwindigkeit  durch  die  Bewegungskrafte  aquatorwarts  ge- 
trieben2 * *)  (vgh  die  Gleichungen  S.  33). 


1)  Hann,  Lehrbuch  der  Meteorologie  3.  Aufl.  S.  480. 

2)  Davis  und  Koppen  haben  (Annal.  d.  Hydrographie  und  marit.  Meteor. 

1892  S.  375  und  1899  S.  563)  diese  Moglichkeit  in  dem  folgenden  Umstande  zu 

finden  geglaubt:  Wenn  in  hoheren  Breiten  Luft  in  der  Hohe  ihre  Westostge- 

schwindigkeit  dem  dort  bestehenden  Gradienten  angepafit  hat  und  sich  nun 
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Doch  kann  sich  eine  derartige  Triigheitsbewegung  nur  auf  geringe 
horizontal  Distanzen  erstrecken.  Denn  sie  wird  rasch  aufgezehrt,  u  m 
man  aus  der  Erhaltung  des  Rotationsmomentes  schlieBen  kann.  Ware 
z.  Ik  an  einem  Orte  ein  Westwind  von  der  enormen  Starke  von  100  m  sec 
ohne  jedweden  Gradienten  gegeben,  so  wiirde  sich  derselbe  bei  Erhal¬ 
tung  seines  Rotationsmomentes  aquatorwarts  bewegen.  Von  50°  Breite 
ausgehend  wiirde  er  dann  docli  scbon  in  40°  Breite  \\  mdstille  macben 
i  vgl.  die  Tabelle  S.  24). 

Wir  kbnnen  demnacb  einer  solcken  Triiglieitsbewegung  nur  eine  ge- 
ringe  Rolle  bei  der  Zirkulation  in  hokeren  Breiten  zuerkennen.  Das 
Zuriickstromen  der  Luft  von  den  Polen  in  die  Rofibreiten  muB  in  an- 
derer  Weise  vor  sick  geken.  Eine  Erhaltung  des  Rotationsmomentes 
der  Luft  ist  dabei  ausgeschlossen.  Man  muB  sick  vorstellen,  daB  an 
Stelle  einer  einzigen  Zirkulationsbewegung  zwiscken  den  Hockdruck- 
giirteln  und  den  Polen  eine  Reike  von  kleineren  Zirkulati onen 
nebeneinander  besteken,  welcke  eine  fortwiikrende  Vermisckung  der 
Luftmassen  zur  Folge  kaben;  dabei  werden  die  Rotationsmomente  ver- 
iindert,  zonale  Druckgradienten  aber  ermoglicken  den  Rucktransport 
aus  hokeren  in  niedrige  Breiten. 

Die  Zirkulationsbewegung  polwarts  von  den  RoBbreiten  ist  also  ohne 
Zweifel  sekr  venvickelt.  Die  zahlreichen  einzelnen  Kreislaufe  werden 
viele  Beriihrungsflacken  ungleicher  Winde  zur  Folge  haben,  an  welcken 
Umlagerungen  von  Massen  versckiedener  Temperatur  und  Wirbelbil- 
dungen  auftreten  mussen.  Tatsacklich  gibt  es  in  hokeren  Breiten  viel 
kautiger  atmospharische  Storungen  als  in  niedrigen,  wo  eine  einfacke 
Zirkulation  bestekt.  Die  sogenannten  ,,Storungen“  werden  somit  zu  einem 
mtegnerenden  Bestandteil  der  allgemeinen  Zirkulation  der  A.tmospkare 
(vgl.  S.  176,  Bigelow). 

Die  zonalen  Druckgradienten  sind  fur  die  Zirkulation  hoherer  Breiten 
gewiB  sekr  wichtig.  Aut  der  Erde  mit  ikrer  ungleicken  Temperatur- 
verteilung  erfolgt  der  Rucktransport  der  polwarts  beforderten  Luft  zum 
ieil  auck  an  deren  Oberftacke  selbst.  Wir  kaben  genugend  Beispiele 
von  ostwestlicken  Gradienten,  welcke  eine  meridionale  Bewegung  gecren 
den  Aquator  aucli  ohne  Tragheit  erlauben,  d.  h.  also  eine  station's™ 
otromung.  'latsachhch  lst  bei  den  mannigfaehen  Zyklonen  und  Anti- 


senkt,  so  kommt  sie  meist  in  Gebiete  mit  kleinerem  Gradienten:  denn  die  Flit 
chen  gleichen  Druckes  fallen  in  der  HShe  rascher  gegen  die  P6U  als  nahe  deL 
Boden.  In  dieser  neuen  HShenlage  hat  sie  dahereine  zu  groTe  Geschwindtr 

hatten  gleichfalls  eine  Komponente  ge^en  den  Pol  DiV  i  rie 

den  Rucktransport  in  der  mittleren  \  V  ‘  D*®  untersten  wirken  auf 

keit  die  geringste  ist.  ®  Ur  emmend,  da  ihre  Gescbwindig- 
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Ostwinde  in  den  Polargegenden 

zyklonen  deutlicher  ein  Nebeneinander  der  nordlichen  und  sikllichen 
rSewegungen  wabrnehmbar  als  ein  Ubereinander,  das  eigentlich  nur  in 
den  Mittelvverten  zum  Ausdruck  kommt  (ygl.  Abschnitt  75). 

Die  Beobacbtimgen  an  der  Erdoberflacbe  zeigen  von  etwa  70°  Breite 
an  eine  neuerlicbe  Druckzunabme  gegen  den  Pol,  der  rnithin  als  Kalte- 
reservoir  nnt  den  niedrigeren  Breiten  an  einer  Art  Konvektionsstromuno- 
tulnehmen  diiifte,  welcbe  freilick  nur  bei  einer  fortwakrenden  Ver- 
misckung  der  kalten  und  warmen  Massen  untereinander  besteken  kann, 
somit  selir  unregelmiiBig  yor  sicb  geken  nniB.  Denn  wenn  sick  Luft 
\on  70°  nacli  80°  Breite  bewegte,  okne  sick  mit  anderer  zu  misclien, 
wiirde  sie  dort  als  Westwind  yon  235  m/sec  auftreten.  Die  kalte  Luft, 
die  yon  den  Polen  abflieBt,  wiirde  rasck  zum  Ostwind;  wird  sie  aber  yon 
der  Erdoberflacbe  durck  Reibung  mitgenommen,  so  kann  sie  verbal tnis- 
maBig  sekr  weit  unvermisckt  gegen  den  Aquator  stromen. 

So  entstekt  wieder  ein  Nebeneinander  ungleick  temperierter  und 
gerickteter  Winde,  ahnlick  den  aquatorialen  und  polaren  Stromungen 
von  Dove,  welckes  die  Storungen  im  Wetter  der  koken  Breiten  ver- 
ursackt. 

Die  Entfernung  der  Luft  von  der  Erdaclise  andert  sick  nickt  nur 
infolge  von  meridionaler  Verschiebung  in  einem  Niveau,  sondern  auck 
infolge  von  Vertikalbewegungen.  Auck  durck  solcke  entstekt  somit  bei 
Erkaltung  des  Rotationsmomentes  zonale  Bewegung.  Diese  ist  jedocli 
nickt  groB;  selbst,  wenn  eine  Luftmasse  um  10  km  auf-  bzw.  absteigt, 
erlangt  sie  am  Aquator,  wo  der  Eflekt  am  groBten  ist,  nur  eine  Gesckwin- 
digkeit  von  1,46  m/sec.  Aufsteigen  macht  ostjicke,  Absteigen  westlicke 
Winde  (vgl.  Abscknitt  13,  S.  24). 

Wenn  daker  iiber  dem  Aquator  starke  Ostwinde  von  30  bis  40  m/sec 
beobachtet  werden,  wie  dies  namentlick  gelegentlick  des  Krakatoaaus- 
bruckes  gesckak,  so  kann  man  dafiir  nickt  das  Aufsteigen  der  Luft  von 
der  Erdoberflacbe  verantwortlick  maclien.  Jener  Ostwind,  der  iiber  dem 
Aquator  bis  zu  etwa  16  km  Hoke  dauernd  vorkommt,  muB  mit  seinem 
Rotationsmoment  aus  anderen  Breiten  dakin  geflossen  sein.  Zur  Ent- 
stekung  eines  Ostwindes  von  der  augegebenen  Starke  brauckt  es  nur 
eine  meridionale  Versckiebung  der  Luft  aus  etwa  15  Bieite  bis  zum 
Aquator.  Solche  Bewegungen  konnen  in  kokeren  Sckickten  namentlick 
dann  leicht  vorkommen,  wenn  im  Wecksel  der  Jakreszeiten  Luft  von 
einer  Halbkugel  auf  die  andere  iibergekt1).  Bei  jeder  derartigen  Luft- 
iibertragung  miissen  in  der  groBten  Entfernung  von  der  Erdackse  Ost¬ 
winde  auftreten.  Es  kann  iiberkaupt  in  den  liohen  Schickten  iiber  dem 
Aquator  bei  zonaler  Druckverteilung  keine  andere  Bewegung  geben. 
Denn  wie  auf  S.  180  ausgefukrt  wurde,  besitzt  keme  Luftmasse  ein 
o-roBeres  Rotationsmoment  als  der  Aquator  selbst,  so  daB  jede  dortkm 


1)  Ferrel  unci  Moller;  vgl.  II  an  ns 


Lekrbucb,  3.  Aufl.  S.  401. 
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und  iiber  dem  Aquator 


wiirde.  Auf  den  beiden  Seiten  des  iiquatorialen  Ostwindes  erfolgt  in  der 
Hbhe  ein  Abstromen  gegen  die  Pole,  das  zunachst  als  Sudostwind  auf 
der  nordlichen,  als  Nordostwind  auf  der  siidlichen  Halbkugel  erscneint, 
sicb  dann  direkt  polwarts  dreht  und  schlieBlich  in  westlichen  W  ind 
iibergeht,  wie  es  die  Erhalfcung  des  Rotationsmomentes  leicht  voraus- 
seben  laBt;  dies  ist  der  Antipassat.  FlieBt  die  Luft  z.  B.  mit  30  m/sec 
Ostgeschwindigkeit  vom  Aquator  ab,  so  wird  die  Ostkomponente  null 
in  LI0  43'  Breite,  und  polwarts  von  bier  tritt  bereits  die  Westkompo- 
nente  auf.  Die  Beobaclitungen  widersprecben  niclit  dieser  Schiitzung. 
Verfolgen  wir  die  Luft  weiter,  wie  sie  unter  dem  EinfluB  des  polwarts 
gericbteten  Gradienten  stromt,  so  konnen  wir  mit  Hilfe  der  Bewegungs- 
gleicbung  fiir  die  stationare  zonale  Bewegung  aucb  leicht  berechnen, 
in  welcber  Breite  der  vorkandene  Gradient  von  der  vereinigten  Zentri- 
fugalkraft  und  Ablenkungskraft  des  Westwindes  gerade  kompensiert 
wird.  Wir  wollen  kierfiir  beispielsbalber  die  oben  beniitzten  Peppler- 
schen  Zablen  fiir  den  Luftdruck  in  10°  und  30°  Breite  bei  10  km  Hohe 
beniitzen. 

A  us  der  Konstanz  des  Rotationsmomentes  findet  sicb  die  Winkelse- 

o 


•  •  •  *  [  QOS2  CD 

scbwindigkeit  der  Westostbewegung  zu  X  —  co^l  —  cog-’  ° 


cp0  die  Breite  einzusetzen  haben,  in  welclier  die  westostliche  Ivomponente 
null  ist.  Aus  der  Gleicbung  fiir  die  stationare  Bewe^uncr 


folgt: 


Nacb  Einsetzen  des  beobacbteten  Gradienten  und  der  Dichte  der  Luft 
kann  man  hieraus  durcb  Interpolation  die  Breite  <p  linden,  in  welcber  die 
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Zonale  Massenverteilun^ 

ft 


lo^freil.vf,011/646  ®eWegau°  1 2U  bestehe“  aufhort.  Man  erhalt  so  kaum 
n  1  ..  k  wt  im  Sommer,  fur  welchen  Pepplers  Zahlen  gelten  das 

Druckgefalle  auch  germger  als  im  Winter1)  ’ 

Eine  Erklarung  der  allerhochsten  bisher  beobachteten  Stromungen 
wird  spater  an  der  Hand  der  Temperaturbeobachtungen  yersucht. 

60.  Verteilung  von  Temperatur,  Druck  und  Windstarke 
nach  den  Beobachtungen.  Die  tatsachliche  Verteilung  der  Winde 
m  der  Atmosphare  wird  ohne  Zweifel  durch  die  Asymmetrie  der  Erd- 
obernache,  d.  b.  durch  die  ungleiche  Ausbreitung  von  Land  und  Meer 
sehi*  stark  beemfluBt.  Die  sogenannten  Aktionszentren  der  Atmosphare! 
r/'  '  c  Eruck  liber  Island,  der  hohe  liber  den  Azoren  sind  hier- 

lii  genligende  Anzeichen.  Seitdem  die  Erforschung  der  hoheren  Luft- 
schichten  zeigte,  daft  die  Stratosphare  uber  Land  yermutlich  tiefer  liegt 
als  liber  dem  Ozean,  wenigstens  in  hoheren  Breiten,  mussen  wir  annehmen. 
daB  sich  der  EinfluB  von  Land  und  Meer  auf  die  Winde  bis  in  sehr 
groBe  Hohen  erstreekt;  denn  die  Temperaturunterschiede  zeigen  Unter- 
schiede  in  dei  Massenverteilung  an,  die  sich  in  den  Luftstromungen 
auBern.  Ohne  genaue  Kenntnis  der  Temperaturverteilung  in  der  ganzen 
Atmosphare  konnen  wir  uns  daher  nur  ein  sehr  schematisches  Bild  von 
den  wirklichen  Luftstromungen  machen. 

Nehmen  wir  wie  frliher  an,  daB  die  Erde  ungegliedert  sei;  dann 
kommen  hauptsachlich  die  zonalen  Winde  in  Betracht,  welche  den  me- 
ridionalen  Druckgradienten  entsprechen.  Um  wenigstens  von  diesen 
ein  Schema  zu  erhalten,  konnen  wir  die  bisherigen  Ergebnisse  der  Tem¬ 
peraturbeobachtungen  aus  verschiedenen  Breiten  mit  den  mittleren  Druck- 
werten  der  Breitenkreise  am  Boden  verbinden  und  so  die  Massenver¬ 
teilung  in  einem  idealen  Meridianschnitt  der  Atmosphare  festzustellen 
suchen. 

DieserWeg  ist  schon  ofters  beschritten  worden,  so  von  Ferrel  und 
Bigelow.  Aber  gerade  die  jlingsten  aerologischen  Forschungen  haben 
ganz  neues  Licht  in  die  Sadie  gebracht  und  die  frliheren  Ansckauungen 


zum  groBen  Teil  liber  den  Haufen  geworfen.  Dies  geschah  durch  die 
Entdeckung,  daB  die  obere  Grenze  der  Troposphare  von  den  Polen  gegen 
den  Aquator  bedeutend  ansteigt  und  zugleich  die  Stratosphare  in  dieser 
Richtung  wesentlich  kalter  wird.  Die  Folge  hiervon  ist,  daB  sich  von 
gewissen  Hohen  an  das  am  Boden  polwiirts  gerichtete  Temperaturge- 
falle  umkehrt;  die  Luft  liber  den  Polen  ist  in  der  Ploke  warmer 
als  liber  dem  Aquator. 

Aus  dem  Bodendruck  in  einem  Meridiane  und  der  Temperatur  dar- 
fiber  fanden  wir  oben  ein  in  der  Hohe  vom  Aquator  gegen  die  Pole  ge- 


1)  Eine  derartige  Rechnung  hat  schon  L.  Steiner  gegeben  (Met.  Zeitsch. 
1902,  S.  562).  Es  weist  auch  darauf  bin,  daB  die  Bewegung  in  verschiedenen 
Hohenlagen  ungleich  weit  reichen  kann. 
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richtetes  Druckgefalle,  welches  mi t  den )  HbheT^  mui^  nach  der  eben 

klang  steht.  Geben  wir  nun  m ^  gro  e  ’ GefaUe  kleiner  werden, 

angegebenen  Eigenscbaft  der  btratospbare  a  .  h  h  g 

der  Westwind  also  abnehmen;  ja  es  .at, 

reicbt,  denkbar,  dab  in  gewissen  Lagen^dM  GefaU^  ^ 

acbteteUAb°MhmenSder  Windstiirke  beim  Ubergang  in  die  Stratosphare 
lafit  auf  ein  Abnehmen  der  polwarts  gerichteten  Gradienten  dort  oben 

Unsere  Kenntnis  von  der  tatsiichlichen  Temperaturverteilung  m  de 
Atmosphere  ist  gerade  jetzt  sehr  in  der  Entwicklung  begnffen;  wir  be- 
gniigen  uns  daher  hier  mit  einigen  wemgen  Mittelwerten,  die  keinen 
Anspruch  auf  groBe  YerlaBlicbkeit  macben  konnen. 

Die  Hohe  der  Stratospharengrenze  liegt  im  Sommerhalbjahr  in  Lapp- 
land  bei  etwa  9  km,  in  Mitteleuropa  bei  11,  in  den  Tropen  bei  16  km~j. 
Die  Temperaturen  der  Stratospbare  daselbst  sind:  Lappland  etwa  —45° 
bis  _  50°  (?),  Mitteleuropa  —55°,  Tropen  —  75°  bis  —80°  C. 

Humphreys1 2 3)  findet,  daB  die  Temperaturdifferenz  zwischen  Erd- 
oberfliiche  und  Stratospbare  ungefahr  folgende  Werte  hat: 

Aquator  38°  49°  60°  68°  n.  B. 

(96°)  74°  67°  60°  51°  C. 


Daraus  ergibt  sich,  wenn  die  Stratospharengrenze  in  diesen  Breiten 
durchschnittlieh  zu  16,  13,  11,  10  und  9  km  angenommen  wird,  fast 
liberal]  ein  mittlerer  Temperaturgradient  von  6°  auf  1  km.  Dieser  Wert 
kann  daher  fiir  .robe  Schiitzungen  verwendet  werden,  wenn  man  auch 
weiB,  daB  der  Gradient  meist  etwas  mit  der  Hohe  zunimmt.4) 

A.  Peppier5)  hat  aus  den  bisherigen  Sommerbeobachtungen  eine 
interessante  Ubersicht  liber  die  Verteilung  der  Temperatur  in  drei  Zonen 
der  nordlichen  Hemisphere  zusammengestellt  und  fiir  sie  auch  die  Druck- 
verteilung  berechnet.  Angesichts  der  Wichtigkeit  dieser  Daten  geben 
wir  im  folgenden  einen  Auszug,  indem  wir  die  Werte,  welcbe  eigent- 
lich  aus  breiteren  Zonen  stammen,  auf  die  mittleren  Breiten  von  10°, 
30°  und  o<>°  beziehen.  Der  Umstand,  daB  die  Beobacbtungen  im  Som- 
merhalbjahr  gemacht  wurden,  laBt  eine  weitere  Verallgemeinerung  bis- 
her  nicht  zu.  Auch  sei  ausdrucklich  bemerkt,  daB  die  Daten  nur  als 


1)  A.  We  goner  denkt  an  ein  Zuriickbleiben  der  obersten  Atmospharenschich- 
ten  hinter  der  rotierenden  Erde  (Met.  Zeitsch  1911,  S.  271). 

2)  R.  Siiring  in  Hanns  Lehrbuch,  3.  Aufl.  S.  156. 

3)  Bull.  Mount  Weather,  TI,  S.  29”> 

Sariig'aTo.  WertC  d6r  Gradiente”  in  verschiedenen  Hohen  vgl.  bei  HM„. 
6)  zur  Pbys  d.  freien  Atmos.,  Bd.  1Y,  S.  224 
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rorlaufige  zu  betrachten  sind  und  bier  nur  zur  DarstelW  des  un,e- 
faliren  V  erlaufes  der  Isothermen  und  Isobaren  verwendet  warden.’) 

Mittlere  Sommertemperatur  in  0  C. 

15  3  GO  f-  -  10  12  14  16  km  Hoke 

\  A  b'°Q  “  ®*®  ~  15’7  ~  30’6  -  45,4  -  60,5  (-  66) 

A  an  ~  11,1  “  24’6  ~  39’8  -  55^5  ~  63,1  -  64 

4,8  6,0  —  18,8  —33,0  —  46,0  —  51,1  —51,2  —  51 


unter 
10° n.  B. 
30°  „ 
50°  „ 


in  0 
26,0 

22.3 

15.4 


Die  Art  des  Temperaturverlaufes  mit  der  Hoke  ist  sebr  ckarakte- 
ristisck  und  wird  in  Fig.  41  fur  die  3  Breitenkreise  dargestellt. 

Aus  deni  mittleren  Druck  am  Boden  und  diesen  Temperaturen  laBt 
sich  nun  leicht  die  Druck-  und  damit  die  Massenverteilung  berechnen 
Peppier  fand  (a.  a.  O.)  die  folgenden  Werte  (wobei  die  letzte  Kolonne 
tur  _U  km  Hobe  mit  Beniitzung  der  Temperatur  der  obersten  isother- 
men  Scliichte  extrapoliert  wurde): 


Mittlerer  &oninier-Liuftdruck  in  mm 


unter 

in  0 

2 

4 

6 

8 

10 

12 

10°  n.  Br. 

760 

601,8 

473,3 

369,0 

285,0 

217,2 

163,1 

30°  „ 

766 

605,5 

473.4 

367,0 

281,3 

212.3 

157,7 

50°  „ 

761 

597,8 

465,3 

358,1 

272,0 

203,4 

151,8 

14 

20  km 

120,5 

46,5 

115,6 

44,7 

111,7 

45,0. 

km 

16 

14 

12 

10 

8 

6 

4 

2 

0 

-  70°  -  50°  -  30°  -  10°  +10°  30° 

Temperatur 

Fig.  41. 


Mittels  der  angegebenen  zwei  Ta- 
bellen  lafit  sicli  die  Temperatur-  und 
Druckverteilung  in  einem  Meridian- 
sebnitt  darstellen.  Statt  des  Druckes 
geben  wir  aber  bier  die  Druckdiffereuzen 
zwiseben  10°  und  30°,  bzw.  zwiseben 
30°  und  50°  Breite  wieder,  welcbe  an- 
nabernd  als  meridionale  Grradienten  der 
Breiten  von  20°  und  40°  aufzufassen 
sind.  Diese  Gradienten  sind  in  Fig.  42 
durcb  Pfeile  versebiedener  GroBe  an- 
ofegeben.  Die  Isotbermen  sind  you  5  zu 
5  Grad  gezogen. 

Aus  der  Darstellung  in  Fig.  42  siebt 
man  unmittelbar,  dab  die  Westwinde 
bis  zu  16  km  Hobe  vorberrsebeu.  Die 
Windstille  (Druckgradient  null)  ver- 
sebiebt  sicb  aus  30°  Breite  am  Boden 
nach  20°  Breite  in  4  km.  Das  aquator- 


1)  Herr  Prof.  Siiring  war  so  freundlich,  mir,  allerdings  erst  nacli  Fertig- 
stellung  dieser  und  der  folgenden  Ubersichten,  eine  von  ikm  berechnete  Tabelle 
von  Druck  und  Temperatur  zur  Verfiigung  zu  stellen.  Dieselbe  unterscheidet  sich 
von  der  Pep  piers  kauptsachlich  fur  die  mittlere  Breitenzone,  wo  sie  kohere  Tempe¬ 
raturen  angibt.  Mit  Riicksicht  darauf,  daB  die  Recbnung  docb  nur  als  vorlaufige 
gelteu  kann,  wurde  von  einer  Neuberecbnung  mit  Sii rings  Werten  abgeseben. 
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warts  von  der  gestri- 
ckelten  Linie  liegen- 
de  Gebiet  bat  Ost- 
winde,  das  polwarts 
liegende  Westwinde. 

Aus  den  wenigen  Da- 
ten  liiBt  sich  freilich 
der  Verlauf  dieser 
Linie  nicbt  naher 
fe.stlegen. 

Die  Isothermen 
zt-igen  deutlick,  wie 
das  Temperaturge- 
fiille  sick  mit  zu- 
nebmender  Hobe  um- 
kebrt.  Der  Umkebr- 
punkt  liegt  polwarts 
niedriger  als  in  den 
Tropen.  In  jedem  Niveau  von  etwa  8  kin  aufwarts  gibt  es  dakei  ein 

Temperaturminimum,  das  mit  zunekmender  Hoke  gegen  den  Aquatoi 
riickt;  kierauf  wird  spater  nock  kingewiesen. 

Infolge  des  Temperaturgefalles  in  der  Stratospkare  gegen  den  Aquator 
werden  die  in  der  Hoke  polwarts  gerickteten  Gradienten  immer  geringer; 
dies  bemerkt  man  sckon  deutlick  in  12  km  Hoke.  Bei  weiter  ankalten- 
der  Isotkermie  muB  sick  das  Gefalle  des  Druckes  dann  umkekren,  worauf 
Peppier1)  kinweist.  Es  ist  derzeit  nock  nickt  moglick,  diese  Hoke 
Lrenau  zu  bestimmen.  Sobald  sie  erreickt  ist,  kann  der  obere  Passatwind 
(Oberpassat)  Platz  greifen,  der  in  neuester  Zeit  mekrfack  beobacktet 
wurde.2)  In  den  gemaBigten  Breiten  kann  eine  derartige  Umkekr  in 
20  km  Hobe  beginuen  (vgl.  Pepplers  extrapolierte  Werte  in  obiger 
Tabelle);  dock  ist  dariiber  nock  nickts  genaues  bekannt. 

Im  Gebiete  der  Stratospkare  nimmt  dieTemperatur  vom  Aquator  gegen 
den  Pol  kin  zu.  Ware  die  Stratospkare  genau  isotkerm,  so  wiirden  dort 
vertikale  Saulen  ungleicker  Temperatur  (d.  k.  mit  polwiirts  kontinuier- 
lick  zunekmender  Temperatur)  nebeneinander  liegen.  Soli  ein  Gleick- 
gewickt  bestelien,  so  miissen  die  kalten  Massen  keilformig  unter  die 
warmen  greifen,  die  Isotkermen  durfen  dann  in  der  Stratospkare  nickt 
vertikal  verlauf en,  sondern  miissen  oben  aquatorwarts  umbiegen,  wie  dies 
in  Fig.  42  aucli  angedeutet  ist.  Uber  einem  Orte  ist  daker  in  der  Strato¬ 
spkare  nickt  Isotkermie,  sondern  Inversion  der  Temperatur  als  Regel 
zu  erwarten.  Das  scbeint  von  den  Beobacbtungen  bestatigt  zu  werden. 


1)  Beitr.  zur  Pbvs.  d.  freien  Atm.  Bd.  IV,  S.  13. 

2)  Van  Bemmelen  in  Batavia,  Ref.  v.  Harm  in  Met.  Zeitsch.  1912 
Hann,  Met.  Zeitscb.  1911,  S.  583  und  Lehrbuch,  3.  Auii.,  S.  477. 


S.  145; 
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dieser  Temperaturverteiluno-  o-pbnrt  An  r  • 

-  £zLS  ir  ;^xrale 

1 1  otzdem  ist  es  kaum  glaublick  daft  dip  Qfvnfria  l  ••  •  i  • 

narer  Bewegung  befiudet;  die  Inversion  der  Ten  peratur  nUlfitf  "“ui 
Stark,  die  Keilwinkel  der  kalten  Massed  relt Mel sTn 

bin" Tt  ’  df  dle  auf  der  A(luatorsei‘e  der  Stratosphare  durcb  Strah 
lung  steta  wjeder  neu  erzeugten  kalten  Masson  sich  in  einzelnen  pol- 

so  in  dTrSbatosnl  °rStf  ^  FY  f®  Warmen  Massen  a^breiten  und 

TropoJhS  (vgl  Sal'l82)  "  “  gebe“’  ™  “  der 

dienlSnentSteht  rChd^,Frage>  °b  <Ue  °ben  bereebneten  Luftdruckgra- 
r  n  ;  !Vmden  Terbnnden  sind,  die  der  Starke  nacb  an- 
genahert  der  Gle.cbung  fiir  stafaonare  Bewegung  entsprechen.  Wir  konnen 
dies  prufen,  mdem  wir  die  gleichfalls  von  Peppier  (a.  a.  0.)  yerofifent- 
liebte  vorlaufige  Lbersickt  liber  die  Windbeobacbtungen  in  zwei  Breiten- 
zonen  zugrunde  legen.  Nack  ikr  ist: 

Mittlere  Windgeschwindigkeit  in  m/sec 
0  2  4  6  8  10  12  km 

6,7  8,4  10,0  8,2  6,7  8,2  8,5 

5,4  6,0  7,3  9,9  13,7  15,9  15,9 

Die  Berechnung  der  Windstarke  aus  den  Luftdruckgradienten  erfolgt 
nack  der  Formel  fiir  stationare  Stromung  von  S.  175: 

r  sin  cp  cos  ccX  (X  —  2  a)  = - —  ~- 

7  gr  dep 

Da  X  kier  klein  gegen  a?  ist,  genugt  es  zur  Sckiitzung,  diese  GroBe 
in  der  Klammer  zu  vernacklassigen.  Die  lineare  Gesckwindigkeit  langs 
der  Parallelkreise  wird  dann: 


unter 

10°— 15°  n.  Bi 
25° — 30° 


v  =  r  cos  cp  X 


1  dp 
2  q  r  co  sin  cp  dep  ‘ 


Dnrck  Einsetzen  der  Dickte  p  ans  der  Gasgleickung  mackt  man  sick 
von  der  Einkeit,  in  welcker  der  Luftdruck  gemessen  wird,  unabkangig. 
Man  erkalt: 

BT  l  dp  B 


v 


2r<»sinqp  p  dep  2eologe  sin  cp  rdep 


T  d(\ogp)  ^ 


Fiir  die  GroBe  ^  sekreiben  wir  die  Differenz  der  Logaritkmen 

rdep 

des  Druckes  in  30°  und  50°Breite,  dividiert  durck  rz/<p=20- 111  000km. 

B  T 

So  wird  fur  die  Zahlenrechnung:  v  =  8— e.  20 .  ltlOOO 


1)  Unter  log  ist  hier  der  Briggsche  Logaritlimus  verstanden;  log  e  ist  0,43429. 
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Aus  den  gegebenen  Druckwerten  lasseu  sich  die  Gescbwindigkeitei 
nur  fur  zwei  mittlere  Breiten,  fiir  20"  und  40"  berechnen;  mit  Hilfe  der 
oben  ano-egebenen  Zahlenwerte  findet  sich: 


Breite  0 

<p  =  20°  6,1 

=  40°-  2,7 


Berechneter  Ostwestwind  in  m/sec 
2  4  6  8  10  12 

4,6  0,1  -3,8  -8,6  -14,4  -19,6 

-5,0  -6,5  —8,8  — 11,4  -16,9  —11,6 


14  km 
-  22,9 
-10,3 


Negative  Werte  bedeuten  Westwind,  positive  Ostwind.  Die  Uberein- 
stim miing  der  berecbneten  Werte  mit  den  mittleren  beobachteten  VV  ind 
stiirken  ist  der  GroBenordnung  nacli  gut.  Da  die  beobachteten  Werte 
ohne  Riicksicht  auf  die  Richtung  zusammengeworfen  sind,  erscheint  der 
Ubergang  des  Passates  in  den  Antipassat  in  der  Beobachtungstabelle 
liberhaupt  nicht. 

Wiirde  die  Druck-  und  Temperaturverteilung  in  der  Atmosphare  in 
genaueren  Mittelwerten  vorliegen,  so  lieBe  sich  leicht  die  zugehorige 
zonale  Bewegung  in  ahnlicher  Weise  wie  hier  berechnen,  und  damit 
ware  die  wichtigste  Ubersicht  liber  die  Bewegungen  gewonnen.  Lnter- 
dessen  miissen  wir  uns  mit  der  Feststellung  begniigen,  daB  die  mittleren 
zonalen  Bewegungen  den  Gradienten  der  stationiiren  Stromung  ungefahr 
zu  entsprechen  scheinen. 


61.  Verteilung  von  potentieller  Temperatur  und  Rotations- 
moment.  Im  AnschluB  an  die  Helmholtzschen  Betrachtuno'en  im  Ab- 

o 

schnitt  56,  welche  die  Bedingungen  der  stationaren  Bewegung  ganzer 
Luftringe  zum  Gegenstande  hatten,  ist  es  vorteilhaft,  nun  auch  aus  den 
Beobachtungen  die  ungefahre  Verteilung  von  potentieller  Temperatur 
und  Rotationsmoment  zu  bestimmen,  jener  beiden  GroBen,  die  dort  eine 
Rolle  spielten.  Freilich  stehen  wie  im  vorigen  Abschnitt  auch  hierfur 
nur  dieselben  spiirlichen  Beobachtungen  zur  Verfugung,  so  daB  auch  die 
folgenden  Ergebnisse  nur  vorlaufigen  Wert  haben  konnen. 

Aus  Pepplers  oben  angegebenen  Mittelwerten  fur  Temperatur  und 
Druck  JaBt  sich  zunachst  die  potentielle  Temperatur  in  den  drei  Breiten- 
zonen  von  10*,  30»  und  50»  bis  zu  14  km  Hobe  fiir  den  Sommer  be¬ 
stimmen.  Diese  Werte  enthalt  die  folgende  Tabelle: 


Potentielle  Temperatur  in  absoluten  Graden  (Sommer) 

Drelte  0  2  4  6  8  10  io  ,,, 

10"  299  308  320  332  341  348  355  -161  ™ 

30"  295  304  315  323  331  337  342  30 

50"  288  298  308  316  323  332  353  385 

Diese  Zaklen  sind  zur  Zeicbnung  der  Kurven  gleicber  potentielW 
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kru 


Die  potentielle  Tempe- 
ratur  nimmt  nach  aufwarts 
stets  zu,  in  den  unteren 
Sckickten  langsam,  beim 
Eintritt  in  die  Stratospkare 
sehr  rasch.  Dieser  Eintritt 
erfolgt  polwarts  friiher  als 
in  niedrigen  Breiten.  Gegen 
den  Aquator  hin  nimmt  die 
potentielle  Temperatur  in 
einem  Niveau  unterhalb  6  km 
stets  zn.  In  groBerer  Hoke  erfolgt  vom  Pol  aus  zuerst  Abnahme, 
dann  Zunakme;  so  kommt  es,  daB  sick  in  jedem  Niveau  okerkalb 
6  oder  7  km  eine  potentiell  kalteste  Sckickte  befindet,  mit  relativ 
warmen  Massen  sowokl  auf  der  Polar-  wie  auf  der  Aquatorialseite.  Die 
ges trick elte  Kurve  in  big.  43  verbindet  diese  kaltesten  Orte.  Im  Niveau 


von  8  km  diirfte  die  kalteste  Masse  ungefakr  unter  50°,  in  10  km  unter 
35°,  in  12  km  unter  30°  Breite  zu  finden  sein,  usw.  Nack  den  Ausfuk- 
rungen  des  Abscknittes  55  ist  es  zur  Stabilitat  dieser  Sckickte  notig, 
daB  sie  sick  relativ  zur  benackkarten  warmeren  des  gleicken  Niveaus 
auf  der  nordlicken  Halbkugel  nack  reckts  bewegt.  Diese  Windvertei- 
lung  kommt  auck  wirklick  durck  die  Abnakme  des  polwarts  geriekteten 
Gradienten  bei  Entfernung  vom  Aquator  in  der  Hoke  zustande.  Auck 
sieht  man,  daB  die  relativ  kalte  Masse  sick  iiber  jedes  Niveau  mit  einem 
Querschnitt  erkebt,  welcker  dem  in  Fig.  34,  S.  159,  dargestellten  Quer- 
scknitt  der  kalten  Masse  entsprickt:  ein  doppelter  flacker  Keil  oder  eine 
nack  oben  konvexe  Wolbung. 

Die  Keilform  der  potentiell  kalteren  Luft,  welcke  zur  Erkaltung  der 
Stabilitat  der  isothermen  Grenzflacken  notig  ist,  siekt  man  auck  in  der 
Form  der  Kurven  nake  dem  Erdboden  (Fig.  43)  deutlick  ausgepragt. 
Die  kalten  Polarkappen  (Isotkerme  280°  in  der  Figur)  werden  uns  nock 
spiiter  besckaftigen;  die  Kurve  der  potentiellen  Temperatur  3U0°  weist 
die  obere  Grenze  nack,  welcke  den  relativ  kalten  Passatwindmassen  zu- 
kommen  muB,  damit  sie  ungefakr  stationar  bleiben.  Die  Passate  miissen 
dazu  an  Hoke  gegen  den  Aquator  kin  abnekmen.  Tatsacklick  sckeinen 
die  Beobacktungen  dies  zu  erweisen;  denn  der  Passatwind  kat  in  20°  bis 
35°  Breite  angeblick  eine  mittlere  Hoke  von  etwa  3000  m,  in  o°  bis 
20°  Breite  von  1500  in.1) 

Die  Recknung  von  Helmkoltz  katte  fur  die  Stabilitat  dei  ungleick 
temperierten  Luftsckickten  verlangt,  daB  die  Flacken  gleicker  potentiel- 
ler  Temperatur  iiber  dem  Horizont  gegen  den  Pol  km  ansteigen,  aber 


1)  A.  Peppier,  Beitr.  zur  Pbys.  d.  lfeien  Atm.  Bd.  IV,  S.  35;  vgl.  auch 
R.  Wenger,  das.  Bd.  Ill,  S.  173. 
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stets  unter  der  Hohe  des  Himmels- 
pols  bleiben  (vgl.  Fig.  39,  S.  168). 

In  Fig.  44  sind  diese  Isothermen  ^  ^ 
iiber  der  gekrdmmten  Erde  ge-  ^ 
zeichnet,  freilich  in  einem  sehr  °'  ' 
iibertriebenen  MaBstab.  Der  nicht 
schraffierte  Teil  stellt  die  Atmo- 
spliiire  von  0  bis  16  km  Hohe  dar, 
die  meridional  verlaufenden  Iso¬ 
thermen  sind  mit  den  gleichen 
Daten  gezeichnet,  wie  in  F  ig.  43. 

Man  sieht  hier  deutlich,  daB  vom 
Pol  ans  die  Kurven  aquatorwarts 
unten  gegen  die  Erde  hin  sinken, 
oben  aber  ansteigen,  also  diver- 
gieren;  dies  ist  fur  die  Verteilung 
der  potentiellen  Temperatur  der  ^ 

Atmosphare  charakteristisch. 

Die  zweite  in  Fig.  44  einge-te  ^ 
zeichnete  Kurvenschar,  welche  die 
Isothermenschar  schneidet,  stellt 
in  vorlaufiger  schematischer  Weise  die  ungefahre  Verteilung  des  Rota- 
tionsmomentes  in  mittleren  und  niedrigen  Breiten  vor. 

Dieses  Moment  wurde  (vgl.  Abschnitt  56,  S.  164)  aus  den  berech- 
neten  mittleren  Windstarken  (Tabelle  S.  189)  ausgewertet.  Fur  20°  und 
40°  Breite  ergibt  sich: 

Rotationsmoment  Q  =  —  109  • 


Breite  0  2 

20°  a  =  2,58  2,59 
40°  „  1,75  1,76 

AuBerdem  ist  fur 


6 


0° 

0° 


}> 


» 


-  10 9 . a 

8 

10 

12 

14  km 

(67 

2,71 

2,74 

2,76 

o 

QO 

•N. 

1,82 

1,80 

1,80 

m  a 

=  2,22, 

a 

=  2,96, 

/ 

Nehmen  wir  diese  Werte  hinzu,  so  lessen  sicb  die  mit  1,8  bis  3,0 
bezeichneten  Kurven  m  Fig.  44  angenahert  konstruieren. 

Die  zweite  HelmhoUzsche  Forderung  fur  Stability  lautete  (vgl. 

Alischnitt  56),  es  soUe  gegen  den  Aquator  iiberall  dort  zunehmen 

d7™LStdeEin1Rlif.rn'(Tt,-  Ia  der  Tr°P°sPh5re  ™d  diese  For-' 

xeigt  die  rasche  ZuEie (Fig. 44) 

**  gegen  den  Aquator  in  den  unteren 
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Stabile  Schichtung  des  Rotationsmomentes 


Scliicliten.  W o  die  potentielle  Temperatur  aquatorwarts  abninmit  wie 
in  der  Stratosphare,  muB  die  auf  S.  167  formulierte  Stabilitatsbedin- 
gung  nocb  caber  ms  Auge  gefaBt  werden.  Nacb  ihr  soil  allgemein  sein: 

l  (&\  \  ./ 1  ix 

Ersetzt  man  SI  durcb  t2(A  —  co),  so  wird  daraus: 

K  (2  03  —  ^i)  ^  K  (2  (o  —  i2) 

»i  C 

Da  wir  aquatorwarts  von  der  Scbicbte  1  zur  Scbicbte  2  schreiten, 
so  ist  die  Bedingung  dafur,  daB  diese  Ungleicbung  in  der  Stratosphare 

i  x 

erfiillt  werde:  >  -~}  d.  h.  es  muB  k  in  jenem  Gebiete  gegen  den 

Aquator  hin  abnehmen.  Da  Ostwind  positiv,  Westwind  negativ  gezahlt 
wird,  so  muB  demnach  dort,  wo  die  potentielle  Temperatur  in  einem 
Niveau  aquatorwarts  abninmit,  der  Ostwind  in  der  gleichen  Richtung 
abnehmen,  der  Westwind  zunehmen.  Es  ergibt  sieh  also  die  oben  schon 
angefuhrte  Bedingung  der  relativen  Rechtsbewegung  der  kalten  Schichten 

o  o  o  o  n 

auf  unserer  Halbkugel. 

Diese  Verteilung  der  Windstarke  muB  sich  auch  im  Luftdruck  aus- 
sprechen.  Die  kalte  Scbicbte,  welcbe  durcb  die  gestricbelte  Kurve  in 
Fig.  43  bezeicbnet  ist,  muB  stets  unter  relativ  niedrigem  Druck  stelien 

(wobei  positiv,  vgl.  Fig.  34). 

Durcb  jene  gestricbelte  Kurve  zerfiillt  die  Atmospbare  in  zwei  Teile. 
Im  unteren  liegen  die  kalten  Iveile  mit  ihrer  Kante  gegen  den  Aquator, 
im  oberen  mit  ihrer  Kante  gegen  den  Pol.  Mit  diesem  Unterscbied  ist 
ein  gleichzeitiger  des  Windregimes  verbunden,  dessen  Bedeutung  wohl 
erst  die  Beobacbtungen  der  kommenden  Jabre  erkennen  lassen  werden. 

Die  Bedingungen  der  stabilen  Schichtung  der  Atmospbare  sind  zwei- 
fellos  durcb  die  zonalen  Luftstromungen  sebr  nabe  erfiillt.  Es  eriibrigt 
nocb,  die  meridionalen  Komponenten  der  Bewegung  an  der  Hand  der 
Figur  44  einer  kurzen  Betracbtung  (nacb  Helmholtz)  zu  unterziehen. 

°  Hierzu  ist  das  auf  S.  170  besprochene  Prinzip  verwendbar,  daB  sicb 
eine  Luftmasse  bei  stabiler  Schichtung  stets  dort  in  die  anderen  einzu- 
lagern  strebt,  wo  sie  gleiche  potentielle  Temperatur  und  gleiches  Rota- 

tionsmoment  findet.  ,  ,  , 

Die  Erdoberfliiche  ubt  auf  die  liber  sie  liinstreichenden  V\  mde  stets 

die  Wirkung  aus,  daB  sie  dieselben  verzogert.  Da  Ostwmde  ein  klei- 
neres,  Westwinde  ein  groBeres  Rotationsmoment  haben,  als  die  rotie- 
rende  Erdoberfliiche  unter  ihnen,  so  wird  das  Rotationsmoment  der  Os  - 
winde  durcb  die  Hemmungen  am  Boden  vergroBert,  das  der  Westwinde 
verkleinert.  Luftmassen,  welche  an  der  Erde  als  Westwinde  auftree 
suchen  daher  in  der  Fliicke  ihrer  potentiellen  Temperatur  einen  Platz 
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Mischungszonen 


auf  der  ihrem  verminderten  Rotationsmoment  entspricht  (vgl.  die  bei- 
den  Kurvenscharen  9  und  SI  in  Fig.  44)  und  bewegen  sick  also  von 
der  Erdoberflache  polwarts  und  zugleicb  aufwarts.  Hierdurch  wird  le 
Reibungswirkung  der  Erde  auf  Westwinde  allmahlich  in  hobe  Schichten 
der  Atmosphare  hinaufgetragen,  zum  Unterschied  von  dieser  W  irkung 
auf  Ostwinde.  Solche  vergrbBern  ihr  Rotationsmoment  durch  Beriik- 
rung  mit  der  Erdoberflache  und  streben  daher  in  der  Schichte  ihrer  po- 
tentiellen  Temperatur  aquatorwiirts.  Da  sie  sich  schon  an  der  Erdober¬ 
flache  befinden,  so  konnen  sie  erst  dann  diesem  Antrieb  folgen,  wenn 
aucli  ilire  potentielle  Temperatur  durch  Warmeaufnahme  gestiegen  ist. 
Sie  erscheinen  nun  auf  der  nordlichen  Halbkugel  als  NE-W  inde,  und 
zwar  in  den  polaren  Breiten  und  in  den  Tropen  (hier  als  Passate). 

Allmahlich  wird  durch  Reibung  das  Rotationsmoment  der  Passate  so 
groB,  daB  sie  sich,  wie  Helmholtz  sagt,  in  die  aquatorialen  Kalmen 
einschieben  konnen.  Nun  kommt  infolge  des  Aufhorens  der  Ostbewe- 
gung  der  Auftrieb  zur  Wirkung.  Da  die  Ostwinde  bei  der  Hemmung 
an  der  Erdoberflache  nicht  aufsteigen,  sondern  an  dieser  verbleiben,  so 
ist  die  Hemmung  auf  die  untersten  Schichten  beschrankt. 

Die  von  der  Kalmenzone  aus  in  der  Hohe  polwarts  abflieBende  Luft 
kann  nicht  knapp  an  den  unteren  Passat  angrenzen.  Denn  es  wiirde, 
wenn  ein  solcher  Zustand  einmal  vorhanden  ware,  an  der  Grrenze  dieser 
ungleichen  Bewegungen  und  Temperaturen  bald  zu  Wellenbildungen, 
Wirbeln  und  Vermischungen  der  beiden  Schichten  kommen.  Eine  solche 
Mischungszone  iiber  den  Passaten  ist  daher  auch  die  Regel  und  wird  in 
der  Form  von  Temperaturinversionen  und  unregelmaBigen  Winden  tat- 
sachlich  beobac-htet1). 

Da  bei  diesen  Mischungen  auch  die  Rotationsmomente  der  Luft- 
strome  ausgeglichen  werden,  so  tragen  solche  Grenzflachen  stets  dazu 
bei,  die  Bildung  sehr  groBer  Geschwindigkeiten  zu  verhindern;  Helm¬ 
holtz  sieht  in  denselben  den  Hauptgrund  dafur,  daB  nicht  viel  starkere 
Winde  vorkommen,  als  dies  tatsachlich  der  Fall  ist.  Eine  andere  solche 
Mischungszone  muB  auch  iiber  den  polaren  Ostwinden  erwartet  werden 
Hier  ist  bekanntlich  der  Sitz  der  haufigen  atmospharischen  Storungen 
hoherer  Breiten,  welche  wohl  nichts  anderes  darstellen  als  die  Ausglei- 
c  1U,1S  'on  Temperatur-  und  Bewegungsunterschieden. 


62  EinfluB  von  Land  nnd  Meer  auf  den  allgemeiuen  Kreis- 
1“Uf'  ,le  '"rklich  vorkommenden  Winde  und  Gradienten  an  der  Erd- 
oberflacke  st.mmen  nur  zum  Teil  mit  den  in  den  fruheren  Absclmitten 
angenommenen  uberem.  Durch  die  ungleicbe  Verteilung  von  Land  und 
Meer  entstehen  Unterschiede  de8  Luftdrucks  auf  einem  Breitenkrei^e 
welche  die  normalen  Unterschiede  auf  einem  Meridian  ilbertreffen  konnen’ 


1)  ^g\.  Hann,  Lehrbuch,  3.  Aufl.  S.  477. 
Kuner:  Dynatnigche  Meteorologie 
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EinfluU  von  Land  und  Meer 


J  v  de  Bort‘),  daB  auf  einem Breitenkreise  mittlere 
Druckunterschiede  bis  zu  34  mm  vorkommen,  wahrend  sie  auf  einem 
Meridian  der  nordlichen  Halbkugel  20  mm  nicht  uberschreiten. 

Ti  otzdem  war  es  vorteilhaft,  die  Einfliisse  der  ungleicben  Oberflachen- 
bedeckung  der  Erde  als  Storungen  im  scbematiscben  Kreislaufe  zu  be- 
tracbten.  Reduziert  man  nach  Teisserenc  de  Bort2)  die  tatsacbliche 
mittlere  Luftdruckyerteilung  auf  der  nordlichen  Halbkugel  vom  Meeres- 
niveau  auf  ein  hoheres  Niveau,  etwa  4  km,  so  findet  man  in  dieser  Hohe 
schon  eine  gewisse  Ausgeglichenheit  der  an  der  Oberflache  bestehenden 
zonalen  Druckunterschiede.  Allerdings  wird  erst  eine  genauere  Kennt- 
nis  dei  Temperaturverteilung  tiber  den  verschiedenen  Meeren  und  Kon- 
tinenten  ein  Urteil  dariiber  erlauben,  wie  rasch  sich  die  Verhaltnisse  mit 
zunehmender  Hohe  vereinfachen.  Wenn,  wie  es  scheint,  die  Hohe  der 
Stratosphare  liber  Meer  und  Land  verschieden  ist,  dann  wird  die  Ober- 
flachengestaltung  der  Erde  auch  noch  in  groBen  Hohen  ihren  EinfluB 
haben. 

Dieser  besteht  hauptsachlich  im  ungleicben  Warmeaustausch  der 
Luft  mit  Land  und  mit  Meer.  Neben  der  Temperatur  der  Oberflache 
wird  auch  der  ungleiche  Wasserdampfgehalt  der  Luft  eine  Rolle  spielen 
(vgl.  Abschnitt  28).  Es  ergeben  sich  so,  abgesehen  von  der  groBen 
Konvektionsstromung  der  Atmosphare  noch  viele  kleinere  zwischen  Kon- 
tinent  und  Ozean  (Monsune);  unter  hoheren  Breiten  entspricht  im  Winter 
der  Ozean  der  Warmequelle,  im  Sommer  der  Kontinent,  in  niedrigen 
Breiten  scheint  das  Land  stets  die  Warmequelle  zu  sein.  Dementspre- 
chend  lagert  sich  iiber  die  allgemeine  Druckverteiluug  des  groBen  Kreis- 
laufes  in  hoheren  Breiten  im  Winter  der  hohere  Druek  der  Kontinente, 
der  tiefere  der  Meere,  im  Sommer  der  umgekehrte;  in  niedrigen  Breiten 
unterbrechen  die  Kontinente  durch  Erniedrigung  des  Druckes  meist  die 
beiden  Hochdruckgiirtel  der  RoBbreiten.  Teisserenc  de  Bort  hat  (a. 
a.  0.)  schon  vor  lan gem  bemerkt,  daB  die  Isanomalen  der  Temperatur 
mit  den  Isobaren  groBe  Ahnlichkeit  haben;  relativ  kalte  Gebiete  eines 
Breitenkreises  zeigen  hohen,  relativ  warme  tiefen  Druck  an  der  Erd¬ 
oberflache.  Wir  erhalten  so  zonale  Gradienten,  welche  sich  mit  den 
meridionalen  kombinieren  und  hierdurch  in  der  Erdoberflache  gekriimmte 
Isobaren  liefern,  u.  a.  in  hoheren  Breiten  eine  ^Ausbuchtung  der  winter- 
lichen  Isobaren  iiber  den  Meeren  gegen  den  Aquator,  iiber  den  Konti- 
nenten  gegen  den  Pol.  Dabei  tritt  eine  in  der  Erdoberflache  gelegene 
Zentrifugalkraft  auf,  worauf  wir  spater  zurUckkommen.  Es  entstehen 
Gebilde  hohen  und  tiefen  Druckes,  die  sogenannten  Aktionszentren 
der  Atmosphare3),  die  vermoge  der  ungleichen  Lage  und  Temperatur  der 
Stratosphare  Termutlich  noch  in  groBen  Hohen  ihren  EinflulS  auBern. 

1)  Met.  Zeitsch.  1894,  Litt.  S.  20,  Ref.  v.  Sprung. 

2)  Hann-Band  der  Met.  Zeitsch.  1906  S.  216. 

3)  Bigelow,  Bull.  Mount  Weather  Obs.,  Vol.  Ill,  S.  166. 
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Es  ist  eine  Aufgabe  der  Zukunft,  die  lokale  Massenverteilung  fiber 


der  Erdoberflache  zu  untersucben  und  daraus  die  wirklichen  mittleren 
Bewegungen  der  Luft  in  der  Hohe  abzuleiten ;  derartige  Kenntmsse 
waren  ffir  das  Verstandnis  der  atmospbarisclien  Storungen  von  prober 
Bedeutung.  Denn  es  gibt,  wie  spater  gezeigt  wird,  kerne  stationare  Be- 
wecmng,  wenn  fiber  einem  Orte  in  verscbiedenen  Hohen  verschieden  ge- 
richtete  Gradienten  herrschen.  Solche  sind  aber  infolge  der  ungleichen 
Teraperaturverteilung  fiber  Land  und  Meer  notwendig  voihanden  und 
mfissen  also  AnlaB  zu  fortwabrenden  Veranderungen  der  Zirkulationen 
geben;  dies  sind  dann  jene  Storungen,  welcbe  das  wecbselnde  Wetter 
hoberer  Breiten  ausmacben. 

Verscbiedene  Anzeichen  sprechen  daffir,  dab  die  allgemeine  Zirku- 
latiou  der  Atraospbare  nebst  den  jabreszeitlichen  aucb  nocb  unperiodi- 
scben  Schwankungen  ausgesetzt  ist,  so  z.  B.  die  von  Jabr  zu  Jabr  wecb¬ 
selnde  GroBe  des  Druckgradienten  zwiscben  Mitteleuropa  und  dem  Nord- 
kap  oder  des  gesamten  von  Westen  gegen  Osten  zurfickgelegten  Wind- 
weges  in  Europa1). 

Diese  Scbwankungen  geben  ein  Mittel,  um  die  Aktionszentren,  bzw. 
die  Gebiete  zonaler  Druckunterscbiede  der  Erde  auf  ibre  Abbangigkeit 

O  O 

von  der  allgerneinen  Zirkulation  zu  untersucben2),  u.  z.  auf  statistiscbem 
Wege.  Die  Zunahme  der  Westostbewegung  in  hoberen  Breiten  gleicbt 
die  Unterscbiede  aus,  welcbe  auf  tbermiscbem  Wege  zwischen  Land  und 
Meer  entsteben,  sie  vergroBert  aber  die  Unterschiede,  die  ibre  Ent- 
stehung  jener  oben  erwabnten  Zentrifugalkraft  bei  gekrfimmten  Isoba- 
baren  verdanken.  Die  Statistik  scbeint  daffir  zu  sprecben,  daB  die  Hocb- 
druckgfirtel  der  RoBbreiten  wie  aucb  das  islandiscbe  Minimum  durch 
Zunahme  der  Zirkulation  verstarkt  werden,  also  dynamisch  verursacht 
sind  im  Gegensatz  zu  dem  tbermiscb  verursachten  winterlicben  Hoch- 
druckgebiet  in  Asien. 


Die  Abweichungen  der  Luftstromungen  von  ihrer  scbematiseben 


licb  erhoben. 


I?  P  “•  Kxner.  Hana  -Band  d.  Met.  Zeitsch 
2)  F.  M.  Einer,  Sitz-Ber.  Wiener  Akad.  Bd. 


•  1906,  S.  260 


1*22,  Abt.  II  a,  1913,  S.  1165. 
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Altere  Tlieorien 

63.  Altere  Tlieorien  iiber  den  Kreislauf  der  Atmosphare. 

Zur  theoretischen  Behandlung  der  allgemeinen  Zirkulation  steken  wesent- 
liGh  fanfGieichuHgen  zur  Verfiigung,  die  drei  Bewegungsgleichungen, 
die  kontmuitatsgleichung  und  die  Gleichung  fur  die  zugefiihrte  Warme 
(erster  Hauptsatz).  Aus  ihnen  lassen  sick  prinzipiell  fiinf  Unbekannte  ab- 
leiten,  niimlich  die  drei  Bewegungskomponenten,  der  Luftdruck  und  die 
Lufttemperatur,  samtlicb  als  Funktionen  von  Ort  und  Zeit.  Hierzu 
wiiide  man  die  Kenntnis  der  tatsacb lichen  Warmezufuhr  oder  Warme- 
abgabe  in  jedem  Punkte  der  Atmosphare  benotigen.  Da  diese  vollstan- 
dig  feblt,  baben  die  alteren  Tbeorien  der  atmosphariscben  Zirkulation 
durchwegs  die  Gleichung  fur  die  Warmezufubr  unbeniitzt  gelassen,  die 
Lufttemperatur  als  gegeben  angenommen  und  mit  den  ersten  vier  Glei- 
cbungen  die  ersten  vier  Unbekaunten  zu  berechnen  versucht. 

In  dieser  Vernachlassigung  liegt  ein  prinzipieller  Irrtum,  der  alle 
diese  Tbeorien  mebr  oder  weniger  wertlos  macbt.  Denn  die  Festsetzung 
der  Temperatur  fubrt  nocb  nicht  zu  einer  eindeutigen  Gescbwindigkeits- 
verteilung.  Wir  baben  oben  (S.  175)  darauf  hingewiesen,  daB  die  Frage, 
welcbe  Druckyerteilung  in  groBen  Hohen  zwiscben  Aquator  und  Pol 
berrscbt,  von  der  GroBe  des  Luftnachschubes  und  daber  mittelbar 
wieder  von  der  Warmezufubr  am  Aquator  abhangt.  1st  die  Temperatur - 
verteilung  gegebeiq  so  muB  neben  ihr  nocb  die  Druckverteilung  am  Bo- 
den  oder  in  einer  beliebigen  Hohe  bekannt  sein,  damit  der  Druck  iiber- 
all  bestimmbar  ist  (vgl.  Fig.  40,  S.  178). 

Man  muB  daber  neben  der  Temperatur  auch  nocb  den  Druck  in 
einem  Niveau  als  gegeben  anseben,  um  das  Problem  zu  Ibsen.  Statt 
den  Druck  in  einer  groBen  Hobe  anzunebmen  und  dadurcb  den  Scbein 
einer  Deduktion  zu  erwecken,  der  nur  irrefiibrt,  ist  es  dann  am  ein- 
fachsten,  gleicb  von  der  Druckverteilung  am  Boden,  wie  sie  beobacbtet 
wird,  auszugeben  und  aus  ibr  und  der  Temperaturverteilung  die  zonale 
Bewegung  in  alien  Hoben  zu  berechnen. 

Die  meisten  Tbeorien  batten  im  Gegensatz  hiezu  das  Bestreben,  die 
tatsachliche  Verteilung  des  Bodendrucks  tbeoretiscb  abzuleiten.  Die 
Berecbnung  der  Geschwindigkeiten,  welcbe  mit  den  Gradienten  veioun- 
den  sind,  erfolgte  nacb  den  Bewegungsgleichungen  unter  Riicksicbt  auf 
die  Reibung  an  der  Erdoberflacbe.  Jene  Gleicbungen  bat  Ferrel1)  in 
die  Meteorologie  eingefiibrt  und  damit  den  Grund  zu  einer  rationellen 
Beurteilung  der  Winde  und  der  ihnen  zugrunde  liegenden  Krafte  ge- 
legt.  Dieses  groBe  Verdienst  bleibt  bestehen,  wenn  aucb  den  einzelnen 
Resultaten  seiner  Arbeiten  jetzt  keine  sebr  groBe  Bedeutung  mebr  zu- 
kommt,  nacbdem  seine  Annabmen  iiber  die  Verteilung  der  Temperatur 
in  der  Hobe  von  den  Beobacbtungen  iiberbolt  sind  und  manche  V  or- 

1)  Zusammenfassend  in  Recent  Advances  in  Meteorology,  Ann.  Rep.  Chief 
Sign.  Officer,  1885,  part  2;  Washington,  1885. 
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steliungen,  uamentlich  die  von  der  ungestorten  Bewegung  emerl 
masse  vom  Aquator  bis  in  die  Gegend  des  Poles,  sich  als  unhaltbar 

wiesen  haben1).  ,  „  , _ i 

Die  Erscbeinung  der  Hocbdruckgurtel  in  den  RoBbreiten  ist  n  - 

facli  der  Gegenstand  tbeoretiscber  Untersucbungen  gewesen.  b  err  el  ha 
bei  dieser  Gelegenheit  zum  ersten  Male  das  fur  die  atmosphariscbe  Lir- 
kulation  so  wichtige  Rotationsmoment  und  den  Satz  von  dessen 
Konstanz  aufgestellt.  Seine  Versuche,  mit  Ililfe  desselben  die  Lage 
der  Hocbdruckgurtel  zu  berechnen,  werden  bierdurcb  weitvollei  als 
durcb  das  eigentlicbe  Resultat  seiner  Rechnung. 

Der  Gedankengang  der  letzteren  war  kurz  folgender:  Ursprunglich 
sei  die  Athmosphare  relativ  zur  Erde  in  Rube;  jedes  Teilcben  Lutt  bat 
dann  ein  gewisses  leicbt  feststellbares  Rotationsmoment.  iNun  gerate  die 
Atmospbare  in  Bewegung;  durcb  Miscbung  sollen  allmablich  alle  Massen 
das  gleicbe  Moment  erbalten.  Dieses  muB  dann  wegen  der  Konstanz  der 
Rotationsmomente  der  Mittelwert  aller  friiheren  sein.  Man  findet 

leicbt:  Sln  =  —  =  B, 2  cos2 cp  (i  —  a).  Daraus  laBt  sich  die  zonale  Ge- 

schwindigkeit  als  Funktion  der  Breite  berecbnen:  v  2 - cos  op). 

&  \3cosqp  V 

Sie  verscbwindet  in  den  Hochdruckgiirteln;  fiir  v  =  0  ergibt  sicb  deren 
Breite  demnacb  zu  cp  =  35°  16'  (aus  cos2  cp  =  2). 

Die  Rechnung  ist  nicbt  einwandfrei,  da  kein  Grund  vorbanden  ist, 
daB  die  Atmosphare  jemals  in  Ruhe  war.  Aucb  ist  tatsachlich  das  Ro¬ 
tationsmoment  in  unserer  Atmospbare  nicbt  uberall  das  gleicbe,  es  nimmt 
im  Gegenteil,  wie  wir  saben,  gegen  den  Aquator  sehr  stark  zu.  Man 
erbielte  sonst  fiir  den  Pol  eine  unendliche  Gescbwindigkeit. 

Spater  hat  Ferrel  die  Lage  der  Hocbdruckgurtel  aus  dem  Prinzip2) 
erklart,  daB  die  Erde  durcb  die  Reibung  der  Winde  an  ihrer  Oberflache 
kerne  \eiandeiung  ihrer  Rotationsgescbwindigkeit  erleiden  kann;  denn 
ohne  Kiaft,  die  von  auBen  wirkt,  sei  eine  solcbe  Veranderung  nicbt 
moglicb.  1  i eilicli  ist  die  Erde  von  der  AuBenwelt  nicbt  abgeschlossen, 
vielmebi  ist  die  Sonnenstrablung  gerade  die  Ursacbe  der  Rewegungen; 
also  ist  Ferrels  Voraussetzung  nicbt  ganz  strong.  Der  weitere  Gedanken¬ 
gang  ist  der  folgende:  Das  Reibungsmoment  der  Ostwinde  in  den  Tropen 
muB  jenem  der  Westwinde  in  den  boberen  Breiten  gleicb  sein.  Da  der 
Hebei  arm  der  Reibungskrafte,  mit  welcbem  die  Westwinde  angreifen 
bedeutend  kleiner  ist  als  der  der  Ostwinde  (die  ersteren  liegen  der  Erd- 
achse  naher),  so  sollte  der  groBere  Teil  der  Erdoberflache  von  Westwinden 
der  klemere  von  Ostwmden  bedeckt  sein.  Die  balbe  Erdoberflache  liegt 
aber  bekanntlich  zw,scben  30°  nordlicher  und  siidlicher  Breite  einge- 

der  M eteor  ol  ogi  e^  2  0  ii^ein gehe nd  * Tar  gee  tent*  ^ ^  ist  in  SPrilng8  Lehrbuch 
2)  A  popular  treatise  on  the  winds"  London  1889. 


198 


Arbexten  von  Siemens  und  Overbeck 


schlossen.  Wenn  die  Ostwinde  schwacher  sind,  als  die  Westwinde  so 
kami  demnach  die  kalmenzone  nahe  bei  30°  Breite  liegen.  Diese  Fol- 
gerung  ist  gewiB  richtig;  man  miiBte  aber  die  tatsacblicken  Windstarken 

ccr,  Is,”  “  ,h"“ a"  *Mid”  l***  d”  “■>«*«*' 

Audi  Siemens  macbte  einen  Versuch1)  zur  Berecbnung  der  Lao-e 
der  Hocbdruckgiirtel.2)  Nadi  ihm  sollte  die  urspriinglicb  relativ  zur 
Lrde  ruhende  Luft  ihre  lebendige  Kraft  Want  erhalten,  wenn  sie 
durcbmiscbt  wird.  AuBerdem  sollte  sie  nacb  der  Miscbung  iiberall  die 
gleicbe  absolute  Rotationsgesdiwindigkeit  im  Raume  baben.  Aus  diesen 
Annabmen  ergab  sich  fur  die  Kalmengiirtel  dieselbe  Breite  yon  35°  16', 
wie  bei  Ferrel.  Die  Deduktion  von  Siemens  ist  nicbt  berechtigt,  weil 
fur  die  Gleichbeit  der  absoluten  Rotationsgescbwindigkeit  kein°Gruud 
vorbanden  ist;  sie  widerspricbt  geradezu  dem  Satz  von  der  Konstanz  des 
Rotationsmomentes.  Die  Recbnung  ist  nur  mebr  vonbistoriscbem  Interesse. 

GroBere  Bedeutung  kommt  den  Redmungen  von  A.  Oberbeck3)  zu 
weldier  zum  ersten  Male  eine  strikte  Integration  der  Bewegungsglei- 
cbungen  versucbte.  Er  war  dabei  freilicb  gezwungen,  eine  Annabme 
iiber  die  Temperatarverteilung  in  der  Atmospbare  zu  macben  (ygl.  S.  196); 
sie  sollte  dem  Warmeleitungsgleicbgewicbt  eutsprecben.  Die  Luft  wurde 
von  Oberbeck  mit  der  Kontinuitatsgleicbung  wie  eine  inkompressible 
Fliissigkeit  bebandelt;  dagegen  wurden  die  Ausdriicke  fiir  die  innere 
Reibung  in  die  Gleicbungen  eingefiibrt.  Hierdurch  kommen  meridionale 
Bewegungen  zustande,  welcbe  sonst  bei  Weglassung  der  Warmezufubr 
ganz  fehlen  konnten. 

Oberbeck  gelangte  zu  drei  Integralen  der  Bewegungsgleichungen, 
welcbe  die  drei  Komponenten  der  Bewegung  als  Funktionen  der  Polbobe 
darstellen,  wabrend  unbestimmte  Funktionen  die  Abhiingigkeit  von  der 
Seebobe  entbalten.  Sie  liefern  Stromlinien,  die  der  Form  nacb  zum  Teil 
den  tatsacblicben  Bewegungen  entsprechen,  die  aber  aucb  ohne  mathe- 
matiscbe  Tbeorie  aus  der  Konvektionsstromung  folgen  (vgk  Abscbnitt  59), 
namentlicb  die  Passate  und  Antipassate,  aber  aucb  dieNW-Winde  in  den 
unteren  Scbicbten  der  boberen  Breiten.  Dabei  sollte  der  Kreislauf  vom 
Aquator  bis  zum  Pol  reicben,  was  ungebeure  Gesckwindigkeiten  und 
Gradienten  liefern  wiirde.  In  der  zweiten  der  oben  genannten  Arbeiten 
bat  Oberbeck  die  tatsacbliche  Verteilung  des  Bodendrucks  langs  eines 
Meridians  der  siidlicben  Halbkugel  als  gegeben  angenommen  und  hieraus 

1)  Sitz.  Ber.  Berl.  Akad.  1886,  S.  261. 

2)  Ygl.  die  klare  Ubersicht  und  Kritik  von  A  Sprung  in  Met.  Zeitscb.  1890, 
S.  161-  daselbst  findet  sich  auch  eine  Berecbnung  der  Veranderungen  der  leben- 
di^en  ’  Kraft  einer  Luftmasse  infolge  der  Erbaltung  ibres  Rotationsmomentes 

(S  ^f’sitz.  Be?  Berl.  Akad.  1888,  S.  383  und  Met.  Zeitsch.  1888,  S.  305;  aucb 
Naturw.  Rundschau.  9.  Juni  1888;  ferner  Sitz.  Ber.  Berl.  Akad.  1888,  S.  1129. 
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die  GriiBe  der  zonalen  Bewegung  abgeleitet,  mdem  er  noch  die  \\  mki  1- 
geschwindigkeit  derselben  in  alien  Hohen  gleichsetzte. 

"  Den  rein  analytischen  Weg  zur  Darstellung  des  allfi“e‘n“ , 
laufes  der  Atmosphere  hat  nach  Oberbeck  noch  Marchi  )  beB®  ' 

aber  kaum  mit  besserem  Erfolge.  Marchi  findet  uber  dem  Aquator 
Windstille,  wiihrend  bei  Oberbeck  der  Ostwind  mit  den  Iieobac  ungen 
iibereinstimmte.  Die  Kalmenzone  muBte auch  Marchi  bei  etwa  3o  Breite 
annehmen,  um  eine  gewisse  Ahnlichkeit  der  theoretischen  mit  den  tat- 

siichlichen  Winden  zu  erhalten,  usw.  „ 

Wir  verweisen  beziiglich  alter  derartigen  theoretischen  Arbeiten  aul 

die  Originaluntersuchungen  und  auf  das  Lehrbuch  von  Sprung.  Heute 
scheint  keine  Aussicht  zu  sein,  auf  dem  Wege  der  Analysis  allein  im 
Verstandnis  der  Frage  wesentlich  weiterzukommen.  Wie  oben  bemerkt, 
bildet  die  Kenntnis  des  Warmeumsatzes  hierfur  eine  unumgangliche  or- 
bediugung,  die  heute  noch  fehlt. 


1)  Atti  d.  R.  Accad.  d.  Lincei,  Vol.  XIII,  S.  460  und  619,  1904. 


Zekntes  Kapitel. 

Zyklonale  Bewegungen  liber  kleineren  Gebieten 

der  Erdoberflache. 

64.  Ro  tat  ionsbe  w  egung  bei  symmetrischer  Temperaturver- 
teilung.  "W  ir  betracbten  im  folgenden  Luftmassen,  welcbe  um  eine  ver- 
tikale  Acbse  rotieren.1)  Ihre  Ausdehnnng  soli  dabei  so  gering  sein,  daB 
wn  fiir  ihre  Lage  aut  der  Erde  die  gleiche  mittlere  Breite  annebmen 
konnen.  Aucb  wollen  wir  voraussetzen,  daB  die  Temperatur  von  jener 
Acbse  aus  nacli  alien  Azimuten  symmetriscb  verteilt  sei. 

Ob  es  derartige  Rotationsbewegungen  wirklicb  gibt,  ist  sebr  frag- 
licb.  Nicbt  nur  ist  es  unwabrscbeinlich,  daB  eine  derartige  Temperatur- 
symmetrie  zufallig  einmal  vorkommt,  es  ist  aucb  fraglicb,  ob  die  wirklicb 
Yorkommenden  Rotationen  nicbt  geradezu  an  Temperaturasymmetrien 
gebunden  sind.  Wie  wir  oben  (Abscbnitt  49)  saben7  sind  die  tropiscben 
Zyklonen  vielleicbt  solcbe  Rotationen  mit  symmetriscber  Temperatur- 
Yerteilung  um  die  Acbse;  docb  sprecben  einige  Beobacbtungen  aucb 
fiir  das  Gegenteil.  Es  kann  sein,  daB  die  Asymmetrie  bei  ihnen  ebenso 
Yorkommt,  wie  bei  den  Depressionen  und  Antizyklonen  der  boheren 
Breiten,  bei  denen  sie  nacb  den  Ausfiibrungen  des  7.  Kapitels  eine  not- 
wendige  Bedingung  zu  sein  scbeint. 

Wenu  wir  denmacb  symmetrische  Temperaturverteilung  annebmen, 
so  konnen  die  Ergebnisse  unserer  Betracbtung  besten  Falles  auf  tro- 
piscbe  Zyklonen  direkte  Anwendung  finden;  sie  tragen  jedocb  jeden- 
falls  dazu  bei,  die  Bedeutung  der  Rotationsbewegungen  aucb  bei  den 
anderen  atmospbariscben  Storungen  besser  zu  iiberblicken. 

In  der  Meteorologie  wird  fiir  rotierende  Luftmassen  meist  der  Aus- 
druck  „Wirbel“  angewendet.  Die  theoretiscbe  Hydrodynamik  versteht 
bierunter  eine  ganz  bestimmte  Art  von  Bewegung,  bei  welcber  kein 
Geschwindigkeitspotential  existiert;  der  Begrift  ist  also  bier  ein  viel 
engerer.  Es  wird  sicb  zeigen,  daB  die  atmospbarischen  Rotations¬ 
bewegungen  wabrscbeinlicb  zum  groBten  Teil  wirbellose  sind,  so  daB 
es  besser  ware,  von  „Zyklonen“  zu  sprechen  als  von  „Wirbelstiirmena. 

1)  Wir  verstehen  unter  Rotation  zunachst  nur  eine  Bewegung  in  Kreisen 
um  ein  Zentrum. 
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Zur  Darstellung  der  RotationsbeweguDg  um  eine  vertikale  Achse 
benatzen  ^  die  beiden  auf  S.  102  gegebenen  Gle.chungeu,  welche 

lauteten:  1 

i*  —  r ft*  ~j~  2 co  sin  (px  ft  -ft  hi  p  ex  ’ 


x ft  -ft  2i  ft  —  2a  sin  qpr  -ft  kxft 


).  =  _  i-  ??.') 


Sie  geltcu  wegen  des  Reibungsausdruckes  (k)  nur  fur  die  Nahe  der 

Erdoberflacbe.  .  .  T 

Wir  besebriinken  uns  bier  auf  Bewegungen  bei  kreisformigen  Iso- 

baren  =  0^  und  vernacblassigen  zunaebst  aucb  die  Reibung.  Dann 

folgt  aus  der  zweiten  Bewegungsgleichung: 

rtf  +  2  ift  —  2 oj  sin  (pi  =  0. 


Betrachten  wir  stark  rotierende  Massen  von  niebt  zu  groBer  bori- 
zontaler  Ausdebnung  in  niedrigen  Breiten,  wie  sie  etwa  in  den  tropisclien 
Zyklonen  vorkommen,  so  konnen  wir  in  erster  Annaberung  a  sin  cp 

gegen  ft  vernacblassigen.  Wirerbalten  dann  rtf  +  2ftf  =  0  oder  x~ft  =  a. 
Die  Gleicbung  driickt  die  Konstanz  der  Flacliengescbwindigkeit  aus. 

Die  lineare  Rotationsgescbwindigkeit  rtf  =  ^  nimmt  gegen  das  Zentrum 

bin  zu.  Da  sie  dort  unendlieb  groB  wiirde,  kann  man  die  Gleicbung  nur 
in  endlicber  Distanz  vom  Zentrum  verwenden.  Setzt  man  unter  diesen 
Umstiinden  auBerdem  die  radiale  Gescbwindigkeit  t  =  0,  so  bat  man 

eine  mit  der  Gescbwindigkeit  ft  =  **  um  die  vertikale  Acbse  rotierende 
Luftmasse. 


Diese  Gleicbung  stellt  die  einzige  Verteilung  der  Rotationsgescbwin¬ 
digkeit  dar,  die  wirbelfrei  im  Sinne  der  Hydrodynamik  ist,  worauf 
R.  Emden2)  binwies.  Die  Bedingung  fur  wirbelfreie  Bewegung  lautet 

ja  bekanntlicb :  ~  Wenn  man  nun  x  =  r  cos  ft,  y  =  r  sin  ft  setzt. 


so  wird  zunaebst  m  =  ~  —  l/&>  v  =  somit  =  - 

cv  _  A  ,  dft  ,.  Cy  V 

dx~it  +  x  ftx  *ur  die  Bedingung  der  Wirbelfreibeit  erbalt  man  also 


2*  +  *B  +  ^-0oder2*  +  t|f-0. 

Durcb  Integration  ergibt  sicb  bieraus  r2tf  =  a;  das  ist  aber  die  oben 
angenommene  Verteilung  der  Geschwindigkeit. 

1)  Hier  ist  r  der  Abstand  von  der  Rotationsachse,  ft  der  Winkel  d?q  Ear)' 
Tekt0"  Achse;  dieser  whehst  mit  dem  Uh^eiger  Rad‘US- 

z)  Oaskageln,  Leipzig  1907,  S.  372. 
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Em  den  ist  der  Meinung,  dafi  die  wirbelfreie  Bewegung  fur  Zyklonen 
die  wahrschemlichste  ist.  Dean  nack  Helmholtzs  (allerdings  nur  fur 
mkompressible  Flussigkeiten  abgeleiteten)  Siitzen  behalten  Fliissigkeits- 
massen  erne  Wirbelbewegung,  die  sie  einmal  besitzen,  dauernd  bei-  ein 
wandemder  hydro  dynamischer  Wirbel  miiBte  sich  daher  „in  kurzer 
Zeit  ausgeregnet  liabenL  Die  Luftmassen  einer  wirklichen  Zyklone 
t'clieinen  hingegen  immer  wieder  durch  neue  ersetzt  zn  werden. 

Linden  hat  gezeigt,  da8  die  Annahme  r29’  =  a  zu  einer  Geschwindig- 
keits-  und  Druckverteilung  fiihrt,  welche  mit  Beobachtungen  an  Zyklonen 
in  guter  Ubereinstimmung  ist  (vgl.  S.  203).  Nur  der  innerste  Teil  der 
Zyklone  kann  dieser  Gleichung  nicht  entsprechen. 

Die  genannte  Geschwindigkeitsverteilung  dilrfte  zur  Bildung  einer 
Zyklone  in  Beziehung  stehen.  Das  Zustromen  der  Luft  gegen  ein°Gebiet, 
in  welchem  aufsteigende  Bewegung  eingeleitet  ist  (vgl.  Abschnitt  49, 
S.  145),  geschieht  ja  unter  Erhaltung  der  Flachengeschwindigkeit,  und 
diese  Konstanz  wird  eben  durch  die  obige  Formel  ausgedrtickt.  Dabei 
ist  es  von  Interesse,  daB  Zyklonen  stets  unter  mindestens  10°  Breite 
entstehen;  in  niedrigeren  Breiten  wiirde  das  Zustromen  der  Luft  gegen 
ein  Zentrum  noch  ohne  Bildung  von  Rotation  erfolgen,  da  die  ab- 
lenkende  Kraft  der  Erdrotation  dort  keine  Rolle  spielt.  Hier  mag  an 
das  Experiment  von  Helmholtz1)  erinnert  sein,  bei  welchem  Wasser 
in  einem  zylindrischen  GefaB  rotiert;  sobald  in  dessen  Mitte  ein  AbfluB 
geoffnet  wird,  stromt  das  Wasser  der  Mitte  zu  und  erlangt  bei  Erhal¬ 
tung  des  Rotationsmomentes  stets  groBere  Rotationsgeschwindigkeit; 
zugleich  bildet  sich  eine  trichterformige  Yertiefung,  derDruck  im  Innern 
wird  erniedrigt,  das  AusflieBen  aber  durch  die  Zentrifugalkraft  stark 
verzogert.  SchlieBlich  entsteht  ein  Luftschlauch,  analog  einer  Wasser- 
hose,  der  von  der  Oberflache  in  die  AusfluBoffnung  hinabreicht. 

Die  Annahme  r2#  =  a  haben  schon  Guldberg  und  Mohn  fur  den 
auBeren  Teil  der  Zyklone  gemacht.  Bei  allmahlicher  Entfernung  vom 

Zentrum  wird  die  lineare  Rotationsgeschwindigkeit  v  =  xfr  =  —  immer 

kleiner  und  kann  allmahlick  in  das  ungestorte  Feld  iibergehen.  Auch 
Oberbeck2)  hat  diese  Annahme  ubernommen,  sie  scheint  derzeit  die 
beste  zu  sein. 

Der  radiale  Druckgradient  ergibt  sich,  wenn  wieder  das  Glied  mit 
co  sin  cp  gegen  jenes  mit  ft  vernachlassigt  wird,  aus  der  ersten  Be- 

c?  om  a*  1 

wegungsgleichung  von  o.  201  zu:  — 8  —  Q  ^x' 

Der  Gradient  nimmt  also  einwarts  (gegen  das  Zentrum)  sehr  rasch 
zu,  der  Druck  ist  im  Innern  tief,  wir  haben  eine  Zyklone. 


1)  Vortrilge  und  Reden,  6.  Aufl.,  Bd.  II,  S.  160. 

2)  Ann.  d.  Physik,  Bd.  17  (1882)  S.  128  und  Sprung 


s  Lehrbuch,  2.  Kapitel. 
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Man  kann  die  Druckemiedrigung  im  Innern  der  ro^renden  Masse 
als  Effekt  der  Geschwindigkeit  auffassen,  wenn  .nan  s.ch  vorstelH  dab 
dieselbe  so  wie  bei  dem  Helmholtzsehen  Beispiel  duich  - 
fuualkraft,  durch  das  Aussaugen  zustande  komint.  Es  liegt  am  ’ 

dieses  Aussaugen  als  einen  adiabatischen  ProzeB  aufzufassen.  Be.m  Zu 
stromen  der  Luft  gegen  ein  zentrales  Gebiet  entsteht  die  grnBe  o  a- 
tions<rescliwindigkeit,  durcb  sie  wird  Druck  und  Dicbte  erniedn„t 
zugleich  erfolgt eine  Abktihlung.  Zur  Berecbnung  der  Druckern.edngung 
aus  der  Geschwindigkeit  der  Luftmasse  stel.t  uns  die  Gleicliuug  der 
lebendigen  Kraft  von  Abschnitt  45,  S.  127  zur  Verfugung.  Dort  war: 

d  /c*  .  \  .  1  (dp  dp\  _  0 

Wir  wollen  annebmen,  daB  die  Annaherung  an  das  Zentrum  in  einem 

Niveau  erfolge,  so  daB  sich  r  nicht  andert;  auch  sei  die  Bewegung  sta- 

dv  .  d  (c*\  1  dp  n 

tionar,  so  daB  an  jedem  Punkte  ^  =  0.  Dann  ist  d~  (j  j  +  -  =  0. 

c  ist  die  totale  Geschwindigkeit.  Dehnt  sicb  die  Luft  adiabatiscb  aus, 
so  ist  (vgl.  S.  12):  q  =  q0 


i 

r+x 


WO  X  = 


AR 

cp  ' 


Die  Integration  ergibt: 


+ 


1  -f  *  Po 


1 

r+x 


Y. 


Qo 


pi+*  =  el  +  L+?  RT 

x  2  X 


konst. 


Diese  Gleichung  hat  Em  den1)  fur  trockene  Luft  ausgewertet,  indem 
er  als  Druck  der  ruhenden  Luft  760  mm,  als  Temperatur  0°  C  annahm. 
Wir  teilen  hier  einige  Zahlen  mit,  die  zeigen,  welche  Geschwindig- 
keiten  und  welche  Temperaturen  bei  bestimmten  adiabatischen  Druck- 
veranderungen  in  der  Zyklone  entstehen. 

Em  den  hat  die  Manila- Zy¬ 
klone2)  vom  20.  Oktober  1882 
naker  untersucht  und  gefunden, 
daB  dieBeobachtungen  mitdiesen 
Windgeschwindigkeiten  und 
Drucken  gut  ubereinstimmen. 
Die  GroBe  a  =  r2  #,  die  „Zy- 
klonenkonstante“,  betrug  dort 

etwa  1600,  wo  rll  in  m/sec,  r  in 
km  gemessen  war.  Man  erhalt  in  20  km  vom  Zentrum  bei  der  beobachteten 
Druckemiedrigung  von  30  mm  eine  Windstiirke  von  80  m/sec.  Die  ent- 
sprecbenden  Temperaturbeobachtungen  fehlen  zum  Vergleiche. 

1)  Gaakugeln,  S.  367. 

•  auch  die  ausfiihrliche  Diskussion  Bigrelcws  fiber  eine  Woo  i 

m  Cottage  City:  Monthly  Weatk  Rev.  1907,  S  464  Hasserhoee 


p  in  mm 

c  in  m/sec 

*  in  0  C 

,  760 

0  ' 

0 

758 

20,3 

-  0,205 

755 

32,1 

—  0,51 

750 

45,5 

-  1,03 

740 

64,5 

—  2,07 

730 

79,2 

—  3,13 

710 

103 

-  5,26. 
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Abstiomen  und  Zustromen 


Der  zentrale  Kern  der  Zyklone  hat  haufig  Windstille,  wie  auch  in 

diesem  Fall.  Emden  hat  sich  nicht  welter  mit  demselbe’n  beschaftigt, 

wahrend  sowohl  Guldberg  und  Mohn  wie  Oberbeck  den  Versuch 

machten  fur  ihn  erne  Formel  der  Geschwindigkeitsverteilung  aufzu- 

steUen.  Letzterer  war  bestrebt,  einen  Ausdruek  fur  stetigen  tbergancr 

oo  ^®scllwlndlgkeit  v°m  auBeren  zum  inneren  Gebiet  zu  finden  (vsi. 
S.  205).  v  ° 


W.  Wien  hat1)  die  reibungslose  Rotationsbewegung  einer  inkom- 
pi essiblen  Fliissigkeit  studiert  und  kierbei  den  inneren  Teil  nahe  der  Achse 
als  rotationslos  angenommen.  Dies  wiirde  auch  am  besten  der  Kalmen- 
zone  1m  Innern  einer  Zyklone  entsprechen.  Fur  den  auBeren  Teil  fand 
derselbe  unter  den  einfachsten  Bedingungen  die  gleiche  Losung  wie 
Emden  und  Oberbeck. 

So  wie  bei  dem  Helmholtzscken  Wasserwirbel  wird  auch  bei  einer 
derartigen  Zyklone  die  Rotationsbewegung  durck  Reibung  an  der  Erd¬ 
oberflache  verzogert.  Hierdurch  bleibt  auch  bei  ausgebildeter  Zyklone 
eine  radiale  Bewegung  besteken,  zum  mindesten  am  Boden;  die  dem 
Zentrum  zugefuhrte  Luft  muB  nach  aufwarts  entweichen  und  sich  dann 
in  der  Hohe  wieder  auswarts  ausbreiten. 

Diese  einstromende  Bewegung  am  Boden,  die  ausstromende  in  der 
Hohe  hat  zu  manchen  Diskussionen  AnlaB  gegeben.  Wenn  die  Zyklonen 
relativ  kalt  sind,  dann  miissen  die  an  der  Erdoberflache  einwarts  ge- 
richteten  Gradienten  in  der  Hohe  umso  mehr  diese  Richtung  haben. 
Nur  uber  warmen  Zyklonen  kann  der  Gradient  in  der  Hohe  allenfalls 
nach  auswarts  gerichtet  sein.  IJber  kalten  Zyklonen  miiBte  also  das 
AusflieBen  in  der  Hohe  gegen  den  Gradienten  erfolgen.2)  Damit  dies 
moodicli  werde,  waren  dort  Geschwindigkeiten  von  solcher  GroBe  not- 
wendig,  daB  die  Zentrifugalkrafte  den  Gradienten  iiberwinden  konnen. 
Dies  konnte  der  Fall  sein,  da  die  oberen  Massen,  die  durch  Reibung 
nicht  gebremst  werden,  starker  rotieren  als  die  an  der  Erdoberflache3). 
Wenn  in  der  Hohe  der  Gradient  und  die  Zentrifugalkraft  einmal  mit- 
einander  im  Gleichgewicht  sind,  und  dann  von  unten  Masse  emporsteigt, 


1)  Met.  Zeitsch.  1897,  S.  416. 

2)  v.  Bezold,  Met.  Zeitsch.  1891,  S.  241. 

3)  Wien  behandelt  in  der  oben  genannten  Abhandlung  die  Rotation  von 
inkompressiblen  Flussigkeiten  auf  der  ruhenden  Erde.  Nimmt  man  an,  daB  die 
Rotationsgeschwindigkeit  nacb  aufwarts  zunimmt,  wie  dies  ja  infolge  der  Reibung 
zutritft,  so  ergibt  sicb  am  Boden  Einstromung,  in  der  Mitte  Aufwartsbewegung 
und  an  der  oberen  Grenze  dieser  Zyklone  Ausstromung.  An  beiden  Grenzen  ist 
die  Rotation  null,  in  der  Mitte  aber  am  stiirksten.  Die  Auswartsbewegung  in 
der  Hobe  erfolgt  bier  mit  dem  Gradienten,  nicht  gegen  denselben.  Dabei  ist 
diese  Bewegung  ein  echter  Wirbel  mit  konstanter  Rotationsgeschwindigkeit  in 
iedem  Niveau.  Daher  ist  diese  Wienscbe  Losung  nicht  verwendbar,  auch  bat 
die  Annahme  der  Inkompressibilitat  zu  groBe  Abweicbungen  yon  den  Verhalt- 
nissen  in  der  Atmospbare  zur  Folge;  zur  Integration  der  Gleicbungen  war  aber 
diese  Yoraussetzung  notig  gewesen. 


Vertikale  Bewegung  in  der  Zyklone 
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welche  den  Druck  in  der  Mitte  nur  wenig  erbolit,  so  muB  dies  zu  emer 

Auswiirtsbewegung  gegen  den  Gradienten  fiibien.  , 

Audi  die  Massen,  welcbe  die  obere  Grenze  emer  Zyklone  bil 
lano-samer  rotieren  als  diese,  miissen  in  den  luftverdunnten  Innenraum 
derselben  hineingezogen  werden.  Sie  bewegen  sicb  also  im  Gegensatz 
zu  den  unteren  Begrenzungsmassen  nacb  ab warts,  ganz  so  wie  im  ^elm- 
bolt  zscben  Wasserwirbel,  wo  die  Luft  durcb  die  Wasserbewegung  binab- 
gerissen  wird;  dabei  erzeugen  sie  vermutlidi  das  sogenannte  „Aiige  des 
Sturmes",  das  Aufklaren  im  Zentrum,  das  auf  eine  Abwartsbewegung 
im  Kondensationsniveau  zurdckgefubrt  werden  muB. 

Eine  direkte  Beobacbtung  dieser  Abwartsbewegung  liegt  allerdings 
nocb  nicbt  vor,  wabrend  die  Aufwiirtsbewegung  der  Luft  im  unteien 
Teil  der  Zyklone  oft  bemerkt  wurde.  Ebenso  wie  die  von  unten  auf- 
steigende  muB  auch  die  von  oben  berabsinkende  Luft  im  mittleren  leil 
der  Zyklone  seitlicb  berausgeworfen  werden. 

Bei  Vernacbliissigung  der  ablenkenden  Kraft  der  Erdrotation  konnte 
man  erwarten,  daB  tropiscbe  Zyklonen  mit  zyklonaler  und  antizyklonaler 
Rotation  vorkonnnen.  Doeb  ist  dies  nicbt  der  Fall,  die  Rotation  erfolgt 
stets  im  Sinne  der  ablenkenden  Kraft.  Dies  ist  begreiflicb,  da  die  Weg- 
lassung  dieser  Kraft  neben  der  Fliebkraf't  nur  erlaubt  ist,  wenn  scbon 
starke  Rotation  sicb  gebildet  bat.  Der  Beginn  der  Bewegung  erfolgt 
unter  dem  EinfluB  der  Ablenkungskraft,  die  daber  aucb  den  Rotations- 
sinn  beberrscht. 

65.  Losungen  von  Oberbeck  und  Terrel.  Oberbeck1)  unter- 
scheidet,  wie  oben  bemerkt,  den  auBeren  Teil  der  Zyklone  und  den 
inneren;  im  auBeren  soli  die  Bewegung  wirbelfrei  sein,  im  inneren  soli 
ein  Wirbel  besteben.  Eclite  Wirbel  nimmt  u.  a.  auch  Wegener2)  bei 
den  Tromben  (Wasserbosen)  an.  Sie  konnten  durcb  innere  Reibung  an 
Diskontinuitatsflachen  der  Bewegung  zu  Stande  kommen.  Die  Vebemenz 
und  Seltenbeit  dieser  Art  von  Naturersclieinungen  bat  es  bisher  ver- 
bindert,  duicli  diiekfe  Messung  der  W  indgescbwindigkeit  in  verschiedenen 
Distanzen  von  der  Acbse  die  Frage  nach  dem  Vorhandensein  oder  Feblen 
von  Wirbelbewegung  zu  beantworten. 

Oberbeck  bat  bei  seiner  analytiscben  Behandlung  des  Zyklonen- 
problems  die  Voraussetzung  gemacbt,  daB  der  auBere  Teil  nur  horizon- 
tale  Bewegung  babe;  erst  im  inneren  sollte  auch  vertikale  Be  weening 

auftreten.  bur  die  honzontale  Bewegung  an  der  Erdoberflache  mb  er 
die  tolgende  Losuno-; 

a)  iiuBerer  Teil:  rO-  =  — i.-b2 

k'  2  r  ’ 

b  r? 

y  —  _ _ 

-  2  '  r  ' 


l\  K  bei  Sprung,  Lehrbuch  der  Meteorologie. 
2)  Met.  Zeitsch.  1911,  S.  201. 
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Oberbecks  Zyklone 


b)  innerer  Teil: 


r#  =  — 


i 


b 

2 


Hierbei  ist 


x 


ib 
2  * 


A;  —  6 


Wie  friiher  ist  l  =  2 rasing?;  ist  der  Grenzradins  des  inneren  Ge- 
bietes,  b  eine  Konstante.1)  Fiir  r  =  rt,  an  der  Grenze  beider  Gebiete, 
werden  die  Losungen  identiscb.  Man  iiberzeugt  sich  leicht,  dab  die  An- 
satze  a  und  b  der  zweiten  Bewegungsgleichung  yon  S.  201  fur  kreis- 
formige  Isobaren  entsprechen.  In  die  erste  dortige  Gleicbung  eingesetzt 
geben  sie  auch  die  radialen  Druckgradienten. 

Aus  der  Kontinuitatsgleicbung  von  S.  87  erhalt  man  bei  stationarer 

Bewegung  =  0^  Anbaltspunkte  liber  die  vertikale  Bewegung2 *);  fiir 
die  beiden  Teile  der  Zyklone  ergibt  sich  namlich: 


n  d(gw) 

a'  ~TT 


bx\dg 

2  F  ar’ 


b) 


d(fiW)  ,  ,  xbdQ 
-w—  =  ob  +  —  ^ . 
oz  ^  2  ox 


o  /  \ 

Die  Grobe  -  ist  bei  Zyklonen  also  stets  positiv,  es  mub  qw 

mit  der  Hohe  zunehmen,  wenigstens  nabe  dem  Boden,  wo  die  Ober- 
beckscben  Ansatze  gelten.  Da  w  bier  positiy  ist,  so  erbalten  wir 
eine  Zunabme  der  Aufwartsbewegung  mit  der  Hohe  von  gewisser 
Grobe. 

Der  Ablenkungswinkel  der  Luftstromung  vom  Gradienten  ist  durcb 

o  c? 

„  q,  J 

tg a  =  —  bestimmt.  Dies  gibt  im  auberen  Teil  der  Zyklone  tga  = 
die  Luft  bescbreibt,  indem  sie  sicb  dem  Zentrum  nabert,  eine  logaritb- 
miscbe  Spirale;  im  inneren  Gebiet  ist  tga  =  •  f  (?)*)• 


Eine  ganz  andere  Losung  fiir  die  Zyklonenbewegung  hat  Ferrel4) 
gegeben.  Wir  halten  uns  bei  ihr  nicbt  lange  auf,  da  sie  nur  mebr  von 
bistoriscbem  Interesse  ist.  Ferrel  gebt  von  der  Bewegungsgleichung 
fiir  #  aus  und  findet  bei  kreisiormigen  Isobaren  die  Gleicbung  von  S.  201 : 


rtf’  +  2  r#  —  2ra  sin  (pi  =  0. 


1)  Die  Konstanten  sind  nicht  sehr  klar  gewahlt;  in  der  GroBe  b  ist  Jc  als 
Faktor  enthalten,  so  daB  man  besser  b  =  ck  setzen  wiirde.  Dies  folgt  aus  einem 
Ubeigang  auf  k  =  0,  wo  rtf  endlich  bleiben,  r  aber  null  werden  muB 

2)  Oberbeck  beniitzte  die  korrekte  Kontinuitatsgleichung  nicht;  vgl.  bprung, 

Lehrbuch,  und  Mohn  hatten  eine  der  Oberbeckschen  ahnliche 

Losung  gegeben;  bei  ihnen  war  aber  f(x)  =  1,  so  daB  kein  stetiger  Ubergang 
an 8 der  GrLe  ies  inneren  und  auBeren  Teiles  stattfand  (vgl.  Sprung,  Lehr¬ 
buch,  S.  139). 

4)  Rec.  Advances  in  Meteorology,  Washington,  188o. 
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Daraus  folgt  durcb  Integration  r8(#  —  wsin  <p)  -  a  konst.;  oben 

hatten  wir  o  sin  (p  gegen  ft  weggelassen.  .  , 

Ihnlicb  nun,  wie  Ferrel  bei  dem  aUgememen  Kreislauf  der  Atm 

sphiire  die  Erhaltung  des  Rotationsmomentes  in  die  erste  Lime  ge 
und  aus  ihr  die  Lage  der  Hochdruckgiirtel  zu  berechnen  versucht  bat, 
faBt  er  auch  bei  der  Zyklone  obige  Gleicbung  ale  Ausdruck  der  Er- 
haltung  eines  Rotationsmomentes  auf  und  schreibt  nun  alien  LuftteiJ- 
clien  welcke  eine  Zyklone  bilden,  das  gleiche  mittlere  Moment  zu. 
Hieraus  ergibt  sicli  ein  innerer  Teil,  in  dem  die  Rotationsbewegung 
zyklonal,  und  ein  auBerer  Teil,  in  dem  sie  antizyklonal  ist.  An  der 
Greuze  ist  die  Rotation  null.  DemgemiiB  soil  jede  Zyklone  mit  Tief- 
druck  im  Zentrum  von  einem  Kalmengurtel  und  weiter  von  einer  Anti- 
zyklone  umlagert  sein.  Im  inneren  Gebiet  bestekt  wieder  spiralformige 
Einstromung  wie  beiOberbeck.  Das  Schema  ist  offenbar  nach  Analogie 
der  allgemeinen  Zirkulation  konstruiert.  Obwohl  es  den  Tatsachen  in 
keiner  Weise  entspricht,  ist  es  doch  wieder  Ferrels  \erdienst,  die 
einzelnen  Krafte  in  ihrem  Verhaltnis  zueinander  als  einer  der  ersten 
in  klarer  Weise  dargestellt  zu  haben. 

Einer  ausfiikrlichen  analytischen  Konstruktion  der  Zyklonenbewegung 
im  Sinne  von  Oberbeck  kann  keine  groBe  Bedeutung  beigelegt  werden, 
solange  man  beziiglich  der  wicktigsten  Ursacken  fiir  die  Entstehung, 
Erhaltung  und  Fortpflanzung  der  Zyklonen  nur  auf  Vermutungen  ange- 
wiesen  ist. 

66.  Windbaknen  und  Druckverteilung  bei  bewegten  Zy¬ 
klonen.  Die  kreisformigen  Isobaren,  welcke  zur  Bereckuung  der  sche- 
matiscken  Zyklone  angenommen  wurden,  kommen  in  Wirklickkeit  kaum 
vor.  Die  synoptischen  Beobacktungen  ergeben  zumeist  ovale  Formen 
mit  Gradienten  ungleicker  Starke  in  versckiedenen  Rick  tun gen.  Er- 
fahrungsgemaB  sind  auf  der  reckten  Seite  der  Zyklonenbakn  (nordl. 
Halbkugel)  die  Isobaren  meist  gedriingter  als  im  iibrigen  Gebiet  der 
Zyklone. 

Dab  die  W  indbaknen  logaritkmische  Spiralen  seien,  wie  oben  die 
Rechnung  lieferte,  wird  von  den  Beobacktungen  auck  nickt  bestatigt. 
Solange  eine  Luftmasse  an  der  Erdoberflaclie  bleibt,  ist  es  moglich, 
ibre  Bewegung  zu  verfolgen  und  hierdureh  diese  Windbabnen  tateach- 
lic-b  festzustellen.  Mit  deren  Lntersucbung  baben  sicb  namentlicb  Sbaw 
und  Lempfert1)  beschaftigt.  Sie  gelangten  zum  Ergebnis,  daB  nur 
yereinzeu  spiralformige  Windbabnen  —  Sbaw  nennt  die  Bahnen  .  Tra- 
jektorien"  (vgl.  S.  CS)  —  vorkommen;  neben  ihnen  sind  namentlich 

Eev  irt  irA  Meti  S0CTV.01'  29’  1903’  S-  233'  oder  Month‘y  Weath 
1906 referfert  'bi  ^ 

Zeitsch.  1911.  S.  169  ’  8'  ch  W’  KoPPen  m  Met. 
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Windbahnen  bei 


scblingenbildende  >  Trajektorien  auffallend,  die  einmal  vor  und  ein- 
mal  binter  dem  Zentrum  den  Weg  der  wandernden  Zyklone  kreuzen. 
Ferner  kommen  liaufig  selir  lange  Babnen  vor,  bei  welchen  die  Luft  die 
voriiberziehende  Zyklone  weite  Strecken  bindurcb  begleitet.  Dab  die 
Babnen,  die  aus  dem  Suden  (auf  der  nordl.  Halbkugel)  stammen,  meist 
frilber  endigen  als  die  iibrigen,  ist  dnrcb  die  Asymmetrie  der  Temperatur 
bedingt,  welcbe  die  warmen  Massen  liber  die  kalten  aufsteigen  laBt, 
wodurcb  ibre  Vertolgung  am  Boden  abgebroclien  wird. 

Ein  guter  Teil  der  merkwurdigen  Formen  dieser  Windbabnen  wird 
aber  aucb  obne  die  asymmetriscbe  Temperaturverteilung  bloB  durch  die 
Bewegung  der  Zyklone  als  Ganzes  erklarlicb.  Mit  der  tbeoretiscben 
Untersucbung  dieses  Einflusses  baben  sicb  u.  a.  Meinardus1 2)  und 
Kiewel3)  befaBt.  Die  Ergebnisse  bangen  allerdings  sebr  yon  den  An- 
nabmen  ab. 

Wir  wollen  bier  eine  scbematiscbe  Zyklone  betracbten,  welcbe  bei 
wirbelfreier  Bewegung  dem  auBeren  Teil  der  Oberbeckscben  Zyklone 
entspricbt.  Wenn  bier  die  Trajektorien  nur  bis  zur  Grenze  des  auBeren 
und  inneren  Gebietes  yerfolgt  werden  konnen,  so  scbadet  das  nicbts,  da 
die  Luft  sicb  in  der  Nabe  des  Zentrums  durcb  die  Bewegung  nacb  auf- 
warts  obnedies  der  Beobacbtung  entzieben  wiirde. 

Die  Zyklone  soil  sicb  mit  einer  konstanten  Gescbwindigkeit  in  einer 
Ricbtung  yerscbieben.  Die  Trajektorie  entstebt  dann  durcb  die  Zu- 
sammensetzung  dieser  translatoriscben  mit  der  zyklonalen  Bewegung. 
Es  ist  einleuclitend,  daB  bierdurcli  eine  Asymmetrie  sowobl  in  die  Be¬ 
wegung  als  aucb  in  die  Druckverteilung  kommen  muB. 

Denn  die  translatoriscbe  Bewegung  ist  mit  einem  einseitigen,  linearen 
Druckgefalle  yerbunden.  Dieses  kommt  zum  zyklonalen  Gradienten 
binzu,  die  Isobaren  werden  keine  Kreise  mebr  sein,  sondern  auf  einer 
Seite  der  Babn  zusammenrucken  (dort  wo  die  beiden  Gradienten  gleicbe 
Ricbtung  haben),  auf  der  anderen  auseinandertreten.3)  Auch  ist  der 
Winkel  zwiscben  Gradient  und  Wind  nun  nicbt  mebr  liberall  dei 

gleicbe. 

Einen  Uberblick  iiber  diese  Verhaltnisse  sob  das  folgende  geben. 
Nacb  der  Anmerkung  auf  S.  206  wird  fur  die  rein  zyklonale  Bewegung 

o-esetzt  r  =  —  — *  Hier  ist  c  eine  konstante  GroBe.  Kommt 

zu  dieser  Bewegung  eine  konstante  Gescbwindigkeit  a  langs  der  posi- 
tiyen  ir-Acbse  binzu,  so  wird  die  kombinierte  Bewegung  ausgedruckt 

durcb: 

xd- =  —  a  —  ,  x  =  acosd'  —  y 

V 


1)  Met.  Zeitschr.  1903,  S.  529.  o 

2)  VerofF.  d.  preuB.  Met.  Inst.;  Abh.  Bd.  IV,  Ni. 

3)  Koppen,  Met.  Zeitschr.  1895,  S.  223. 
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bewegten  Zyklonen 

Man  kann  die  Gleichungen  unscliwer  integrieren,  dock  sind  die  Er- 
gebnisse  reckt  umstandlich.1)  Um  eine  A  orstellung  vom  Veilauf  der 
Trajektorien  und  Isobaren  zu  erhalten,  ist  es  bequemer.  eine  grapbische 
Konstruktion  derselben  zu  machen.  In  big.  45  sind  die  Trajektorien 
dargestellt.  Die  gestrichelten  Spiralen  zunaclist  bedeuten  die  Wind- 
bahnen  in  der  rubenden  Zyklone;  dabei  ist  der  Ablenkungswinkel  der¬ 
selben  vom  Gradienten  zu  GO0  angenommen.  Auf  einer  Trajektorie 


lc 


xa  fX  &___  konBt 

Der  Druck  wird  gegeben  durch 


V  par  (l  c  \  (?ein  %  C08  ^  _j_  ^C(St  /la _ c  \ 

'  V  0  9  r2  / 

^ ^  I|  0  r  '  f  Ifn  n  VM  >..1 —  ' 


J  x  n  e r :  Dj-namische  Meteorologie 


H~ konst.,  wo  =  / 2  _|_ 
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Druckverteil 


ung  in 


gezogen.  Hier  wird  die  Grenze  zwischen  auBerem  und  innerem  Gebiet 
angenommen. 


Es  wird  nun  vorausgesetzt,  daB  sich  das  Zentrum  mit  der  ganzen 
ZykiGne  in  der  gleichen  Zeit  von  A  nach  B  bewegt  hat,  in  welcker  ein 
u  tteilchen  der  ruhenden  Zyklone  yom  auBeren  zum  inneren  Kreis  <*e- 
langt  ware.  Unter  diesen  Umstanden  geben  die  dick  ausgezogenen 
Kuiven  die  W  ege  von  4  Luftteilcben,  welcbe  zu  Anfang  in  den  Orten 
B,  C,  D,  E  gelegen  waren.  Die  Luft  auf  der  Vorderseite  bescbreibt 
fast  eine  ganze  Schlinge,  sie  kreuzt  die  Zyklonenbahn  einmal  vor  dem 
Zentrum,  dann  hinter  demselben.  Die  Luft  yon  der  rechten  Seite  in  der 
Richtung  der  Bahn  ( C )  gelangt  nach  vorne  und  von  hier  auf  die  linke 
Seite,  die  Luft  von  riickwarts  (Z>)  in  einem  langen  Bogen  auf  die 
\  orderseite,  die  von  der  linken  Seite  (E)  hinter  dem  Zentrum  herum 
aut  die  rechte.  Dabei  ist  die  Geschwindigkeit  der  Luft  in  den  ver- 
schiedenen  Trajektorien  ungleich.  Natiirlich  hangt  dieses  Resultat 
von  der  GroBe  der  Reibung  ab,  welche  den  Ablenkungswinkel  (hier  60°) 
bestimmt. 

Nach  Ablaut  der  Zeit,  die  die  Zyklone  zur  Bewegling  von  A  nach 
B  braucht,  liegen,  wie  man  sieht,.  die  Luftmassen  aus  B,  C,  D,  E  wieder 
auf  einem  Kreise,  dem  kleinen  Kreis  um  B.  Ebenso  liegen  alle  ersten 
Punkte  (1),  alle  zweiten  (2)  usw.  auf  Kreisen,  deren  Radius  stets  kleiner 
wird  und  deren  Zentrum  sich  gegen  B  bewegt.  Dies  ist  auch  ganz 
natiirlich:  fiir  einen  Beobacliter,  welcher  an  der  translatorischen  Be- 
wegung  der  Zyklone  von  A  nach  B  beteiligt  ware,  erschiene  die 
Bewegung  ebenso  symmetrisch  wie  die  der  ruhenden  Zyklone  dem  Be- 
obachter  an  der  Erdoberflache. 

Die  Druckverteilung  bei  unserer  Bewegung  wurde  oben  (Anm. 
S.  209)  unter  der  Yoraussetzung  berechnet,  daB  die  translatorische  Be¬ 
wegung  der  ganzen  Zyklone  gegeniiber  dem  linearen  Druckgefalle  den 
o-leichen  Ablenkungswinkel  hat,  wie  die  zyklonale  Bewegung  gegeniiber 

dem  radialen  Gefalle  (tga  =  dies  ist  ja  eine  notige  Konsequenz  aus 


der  Reibungsannahme.  Zur  Zeichnung  der  Druckverteilung  der  be- 
weo-ten  Zyklone,  welche  hier  nur  qualitativ  durchgefiihrt  ist,  muB  man 
daher  iiber  die  kreisformigen  Isobaren  der  Zyklone  geradlinige  legen, 
welche  von  der  positiven  #-Achse  um  30°  nach  rechts  abweichen.  In 
Fig.  46  ist  die  Ubereinanderlagerung  der  beiden  Isobarensysteme  dar- 
o-estellt.  Die  kreisformigen  Isobaren  zeigen  das  rasche  Anwachsen  des 
zyklonalen  Gradienten  gegen  das  Zentrum  an.  Die  dicken  Kurven  sind 
die  resultierenden  Isobaren  der  bewegten  Zyklone,  der  Pfeil  stellt  die 
Bewegungsrichtung  vor. 

Wie  oben  gesagt,  wurde  die  Zyklonalbewegung  einem  an  der  trans- 
latorischen  Bewegung  der  Zyklone  teilnehmenden  Beobachter  eym- 
metrisch  erscbeinen,  d.  li.  genau  so,  wie  dies  die  gestnchelten  Trajek- 


bewegten  Zyklonen 
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torien  in  Fig.  45  anzeigeu. 
Dann  muB  fur  einen  solchen 
Beobachter  aber  offenbarauch 
die  Druckverteilung  symine- 
trisch  sein,  also  so,  wie  dies 
die  Kreise  in  Fig.  4(3  angeben. 
Die  Verzerrung  der  Isobaren, 
die  Asymmetrie  der  Zyklone, 
kann  also  nur  fiir  den  an  der 
Erde  feststebenden  Beobach- 
ter  vorbanden  sein.1)  Diese 
Erscbeinuug  erklart  sich  aus 
der  Gleicbung  fiir  die  leben- 
dige  Kraft  (S.  127),  welclie 
zeigt,  wie  der  Druck  durch 
die  Geschwindigkeit  der  Luft- 


Fig.  46. 


massen  erniedrigt  wird  (bydrodynamischer  Druck;  Ygl.  aucli  S.  117,  liber 
die  VergroBerung  des  vertikalen  Gradienten  durcb  Luftstromungen). 

Die  asymmetriscben  Trajektorien  undlsobaren  der  bewegten  Zyklone 
in  Fig.  45  und  46  stimmen  gut  mit  den  Beobacbtungen  iiberein.  Es 
laBt  sich  also  zweifellos  ein  erheblicber  Teil  der  Beobachtungen  an  asym- 
raetriscben  Zyklonen  aus  der  Voraussetzung  erklaren,  daB  eine  Zyklone 
von  der  allgemeinen  Luftstroraung  mitgetragen  wird,  wie  dies  Ferrels 
Auffassung  entspricbt. 


Damit  ist  freilich  nocb  nicbts  iiber  die  Erhaltung  der  Zyklone  trotz 
ibrer  Bewegungsverluste  gesagt.  Hierzu  sind,  wie  oben  gezeigt,  jene 
Vorgange  notig,  welcbe  kinetische  Energie  liefern.  Auch  diese  werden 
aut  die  Fortbewegung  und  Asymmetrie  der  Zyklone  von  EinfluB  sein, 
namentlich  dann,  wenn  die  kinetische  Energie  durcb  Umlagerung  ver- 
scbieden  temperierter  Luftmassen  zustande  kommt;  denn  bier  ist  ja  die 
Asymmetrie  ganz  unvermeidlich. 

Ob  bei  den  tropiscben  Zyklonen  Asymmetrien  in  der  Temperaturvertei- 
lung  eine  Ro lie  spielen,  istwobl  noch  nicht  recbt  aufgeklart.  Ihre  Bahnen 
erinnern  haufig  an  die  lm  9.  Kapitel  besprocbene  allgemeine  Stromung  der 
Luft  aus  medngen  in  bohere  Breiten  in  den  boben  Scbicbten,  welcbe  an- 
fangs  erne  westliche,  dann  eine  ostliche  Kicbtung  hat.  Docb  scbeint 
hier  aucb  die  Verteilung  von  Land  und  Meer  eine  RoUe  zu  spielen.2) 


1)  F.  M.  Exner,  Met.  Zeitschr.  1906,  S  671 

s  t:  SS=sr  Srts 

frei  ist,  so  ist  der  Untersehi’ed  gegen  den 


u 
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Storungen  durch  horizontal  Verschiebuno-en 


e*  der  jnnab“e  symmetrischer  Temperaturverteilung,  die  hier 
gemaehi  wurde,  werden  alle  Druckunterschiede  nur  durch  Wungs- 
k.afte  erklart,  welche  sie  verursaclien,  nicht  durch  Gewichtsunterschiede 
d  e  von  ungleicher  D, elite  der  Luft  in  der  Hohe  herriihren.  Wir  haben 
also  hier die  rein  dynamischen  Vorgange  behandelt.  Es  1st  kein  Zweifel 
aB  im  begensatz  lnerzu  die  allgemeine  Bewegung,  in  die  eine  Zyklone 
eragebettet  ersckeint,  urspriinglich  mehr  thermisch  als  dynamisch  ver- 
•arsacht  let.  Sind  doch  die  Winde  der  allgemeinen  Zirkulation  in  erster 
Lime  alle  Ivonvektionsstromungen.  Bei  rein  dynamisch  erzeugter 
Druckverteihing  muBten,  wenn  plotzlich  alle  Bewegungen 
zum  Stillstand  kamen,  auch  alle  Druckunterschiede  sich  aus- 
gleichen.  Dies  wurde  in  der  Atmosphare  zweifellos  nicht  geschehen 
well  die  Temperaturverteilung  nicht  durch  die  Druckverteilung  sondern 
durch  die  Warmezufuhr  verursacht  ist. 

Wir  diirfen  dalier  nicht  erwarten,  mittels  der  rein  dynamischen 
Effekte  die  Bewegungen  der  Zyklonen  usw.  vollstandig  zu  erklaren.  Im 
nachsten  Kapitel  wird  der  thermische  EinfluB  behandelt. 


Elftes  Kapitel. 


Unperiodische  V  eranderungen  an  einem  Orte 

der  Atmosphare. 


67.  Die  Massenverteilung  in  einer  Luftsaule.  Die  GroBen, 
welcbe  den  Zustand  der  Luft  an  einem  Ort  charakterisieren,  insbeson- 
dere  Luftdruck,  Temperatur  und  Wind,  erfahren  im  Laufe  der  Zeit 
mannigfacbe  Veriinderungen,  die  fur  die  W'  itterungserscheinungen  maB- 
gebend  sind. 

Um  diese  V eranderungen  zu  versteben,  ist  es  zunacbst  notig,  das 
Zustandekommen  jener  GroBen  selbst  ins  Auge  zu  fassen,  namentlicb 
das  Zustandekommen  des  Luftdruckes.  Dieser  ist  dem  Gewicbt  einer 
Luftsaule  gleich  und  biingt  infolgedessen  von  der  Massenverteilung  in 
der  Atmosphare  ab.  Wir  miissen  somit  nunmehr  die  Atmosphare  in  ihrer 
vertikalen  Erstreckung  in  Betracbt  ziehen,  wiibrend  wir  im  vorigen 
Kapitel  Yorgange  besprochen  baben,  die  sicb  ebenso  gut  zwischen  zwei 
festen  horizontalen  Begrenzungsflacben  batten  abspielen  konnen.  Die 
Druckunterscbiede  dort  waren  durcb  rein  horizontale  Verscbie- 
bungen  der  Luft  entstanden  und  aucli  wieder  ausgleichbar,  wiibrend 
nun  die  Veriinderungen  des  Druckes  mit  vertikalen  Yerscbiebungen 
verbunden  sind. 


Ls  ist  klar,  daB  der  Luftdruck  an  einem  Orte  als  Summe  der  Ge- 
wicbte  der  daruberliegenden  Scbichten  auf  die  verscbiedenste  Weise 
zustande  konimen  kann.  Es  gibt  unendlicb  viele  Massenverteilungen 

oberbalb  eines  Ortes,  welcbe  den  gleichen  Luftdruck  an  demselben  ber- 
vorrufen. 

Als  Normaldruck  im  Meeresniveau  wird  meist  7G0  mm  Hg  an<re- 

geben.  Der  mittlere  Luitdruck  in  diesem  Niveau  weicht  allerdincs  von 

Ort  zu  Ort  von  jenem  Werte  ab;  doch  sind  die  Abweichnngen  gerins 

und  nur  in  lichen  Breiten  der  sudlichen  Halbkugel  erreichen  sie  bis  zu 
vier  rrozent. 

„  ,Nun  Ist  ,1|C  Luft  nahe  dem  Aquator  erheblich  warmer  als  nahe  den 
I  o  en  und  doch  ,st  der  Druck  am  Boden  uberaU  angenahert  der  gleiche 
D,e  Erklarung  dieser  eigentflmlichen  Tatsache  hat  lange  gefehlt-  m  m 
muBte  lusher  annehmen,  d„B  die  Atmosphare  in  hohen  Breiten’  nied 
rig.1  sei  als  am  Aquator.  Nach  der  barometrischen  Hohenformel  ist 
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Zustandekommen  des  Luftdrucks 


gH 

Po  = Pse  R  T™ ,  wo  pE  den  Druck  in  der  Hohe  H  bezeichnet.  In  niedrigen 
Breiten,  wo  die  Mitteltemperatur  holier  ist,  miiBte  man  also  einen  hoheren 
Wert  pE  erwarten  als  in  hohen,  aucli  dann,  wenn  man  sebr  hohe  Luft- 
siiulen  in  Betracht  zieht.  Dann  milBten  also  die  meridionalen  Druck- 
gradienten  mit  der  Hohe  fortwiihrend  zunehmen,  die  Atmosphare  wiirde 
am  Aquator  am  hochsten  hinaufreichen. 

Diese  Annahme  ist  durch  die  neueren  Ergebnisse  der  aerologischen 
I  orschung  hinfallig  geworden.  Es  hat  sich  namlich  gezeigt,  daB  bei 
geniigend  groBer  Hohe  H  die  Mitteltemperatur  Tm  einer  Saule  in  hohen 
und  niedrigen  Breiten  ziemlich  dieselbe  ist;  die  relative  Warme  der 
unteren  Schichten  nalie  dem  Aquator  wird  durch  relative  Kalte  hoher 
Schichten  kompensiert.  Dies  geschieht  vermoge  der  eigentiimlichen 
Temperaturbeziehungen  von  Troposphare  und  Stratosphare  (vgl.  Fig.  41, 
S.  186,  nach  P eppler).  Die  unteren  Schichten  sind  in  niedrigen  Breiten 
warmer  als  in  hohen  Breiten,  die  oberen  aber  umgekehrt  kaltrr;  die 
Stratosphare  liegt  am  Aquator  hoher  und  ist  dabei  kalter  als  am  Pol. 

Um  den  Effekt  der  Temperaturverteilung  auf  den  Bodendruck  besser 
beurteilen  zu  konnen,  machen  wir  die  schematische  Annahme,  die  Tem- 
peratur  nehme  linear  bis  zu  einer  gewissen  Hohe  Ji,  der  Hohe  der  Tro¬ 
posphare,  ab;  von  hier  an  bleibe  die  Temperatur  konstant,  es  erfolge 
also  ein  Knick  in  der  Temperaturkurve  beim  Eintritt  in  die  Strato¬ 
sphare.  Die  lineare  Abnahme  betrage  6°  pro  km  (a  =  0,006°  pro  m). 

Der  Luft  druck  am  Boden  stellt  sich  dann  nach  der  barometrischen 
Hohenformel  dar  als: 

9_  r  H-h  2 h 1 

Po  —  Ph£r  -T°~ufi  2?,o-aAJ ,  wo  H >  h. 

Wir  nehmen  an,  der  Druck  ps  in  der  Hohe  ^T=20km  sei  gegeben; 
T0  sei  die  (absolute)  Temperatur  an  der  Erdoberflache.  Dann  kann  ofFen- 
bar  ein  Druck  p0  durch  verschiedene  Werte  der  Stratosphiirengrenze  h 
und  der  Bodentemperatur  T0  zustande  kommen.  Nachdem  der  mittlere 
Luftdruck  im  Meeresniveau  angenahert  stets  der  gleiche  ist,  so  fragen 
wir,  auf  welche  Arten  derselbe  unter  den  obigen  Yoraussetzungen  ent- 

stehen  kann. 

Statt  h  als  Funktion  Ton  p„  und  T„  aus  obiger  Gleichung  zu  be- 
recbuen,  wurde  die  e-Potenz  fiir  verschiedene  Werte  von  T„  und  h  be- 
stimmt.  Diese  Zahlen  der  nachsten  Tabelle  geben  zugleick  an,  wie  viel- 
mal  groBer  der  Bodendruck  ist  als  der  Druck  in  20  km  Hohe.  (biehe 

TabeUe  auf  S.  215.) 

In  Fig.  41  sind  diese  GroBen  zur  Zeichnung  von  Furven  gleichei 
Quotienten  Po-  verwendet.  Erteilt  man  pn  einen  bestimmten  Wert,  setzt 
z.  B.  pu  =  40  mm,  so  werden  sie  zugleich  Kurven  gleicber  Werte  p„, 


bei  ungleicher  Stratosphare 
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9n 

Quotient  Po  =  eRT'n  fur  20  km;  hierbei  T \  =  T0  —  ah1). 
Pu 


Hohe  der 

Temperatur  an 

der  Erdoberflache,  T 

0 

Troposphare,  h 

—  15° 

—  10° 

—  5° 

0° 

5° 

10° 

15° 

20° 

25° 

6  km 

20,4 

19,0 

17,8 

16,9 

15,9 

— 

— 

— 

7 

21,5 

20,1 

18,9 

17,7 

16,8 

15,8 

— — 

8  ,, 

22,7 

21,1 

19,7 

18,6 

17,5 

16,4 

15,6 

— 

— 

9  . 

23,8 

22,2 

20,8 

19,4 

18,2 

17,1 

16,1 

— 

— 

10  „ 

25,1 

23,3 

21,7 

20,4 

19,0 

18,0 

16,9 

16,0 

— 

11  „ 

26,4 

24,4 

22,7 

21,2 

19,8 

18,6 

17,5 

16,5 

— 

12 

25,5 

23,6 

21,9 

20.6 

19,3 

18,1 

17,0 

16,0 

13  „ 

_ 

_ 

24,6 

22,8 

21,3 

19,9 

18,6 

17,5 

16,5 

1-1  V 

_ 

— 

_ 

21,9 

20,4 

19,1 

18,0 

16,9 

15  „ 

- — 

— 

— 

— 

— 

21,0 

19,6 

18,4 

17,3 

bezeichnet  durch  680  mm,  720  mm  usw.  Die  mit  (760)  bezeicknete  Kurve 
gibt  somit  an,  welche  Hohe  der  Troposphare  vorhanden  sein  muB,  da- 


mit  bei  gegebener  Bo 
dentemperatur  der  Luft 
druck  am  Boden  760  mm 
betragt.  Indem  man  dieser 
Kurve  verschiedene  zu- 
sammengehorige  Werte 
h  und  T0  entnimmt,  kann 
man  verschiedene  Tem- 
peraturverteilungen  an- 
geben,  welclie  alle  fiir 
pH  =  40  mm  den  Boden 


druck  p0  =  760  mm  lie- 
fern.  Solcke  Temperatur- 
verteilungen  sind  in  Fig. 
48  gezeichnet  (fiir  die  Bo- 
dentemperaturen  —  10°, 
-5°,  0°,  5°,  10°,  15°,  20°). 

Sie  erinnern  so  genau 
an  die  beobackteten  Kur- 
ven  der  Fig.  41  (S.  186), 
duB  der  SchluB  erlaubtist, 
die  Temperaturkompen- 
sation  zwischen  Strato- 
und  Troposphare  in  ver- 


P 

Linien  der  gleichen  Quotienten 

(H  =  20  km ;  icenn  pJf=  40  mm,  dann  geben 
die  eingeklammerten  Zahlen  p0  an). 

(800)  (760)  (7 20) 


(680) 


-16°  —10  —5  0  5  10  15 

Tcmperatur  am  Boden 

Fig.  47. 


^rei*en  ,der  Erde  sei  das  Zustandekommen  anuahernd 
gleichen  Bodendruckes  w.chtiger  als  eine  Kompensation  der  Trop„ 


1)  T t  iet  die  Temperatur  der  Stratosphare. 
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1  empcraturschema  fur  verschiedene  Breiten 


km 

20 

18 


Temper aturverteilung,  ivenn  =  19 

Ph 

H dr  pH=  40  mm,  p0  =  790  mm) 


spharentemperaturen  durcli  „ 
gleiche  Hoben  der  Atmospba 
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Fig.  48. 


0  10 


20° 


ist  damit  nicht  gesagt,  daB  der 
Druckausgleicli  in  20  km  Hdhe 
tatsacblicb  stets  sclion  erreicht 
wird;  es  sollte  mit  obigem  nur 
ein  Schema  fur  die  Temperatur- 
kompensation  aufgestellt  wer- 
den. 

Die  Kurven  mit  kleinem  h 
(6 — 10km)  entsprecken  boberen 
Breiten.  die  Kurven  mit  crroBem 

o 

h  den  Tropen.  Die  Temperatur 
der  Stratospbare  nimmt  aqua- 
torwarts  erst  langsam,  dann 
immer  scbneller  ab,  um  die 
Kompensation  zu  bewirken. 
Die  Grenzen  dieser  Temperatur 
( — 46°  bis  —  76°)  bei  den  zu- 
geborigen  Bodentemperaturen  (—  10°  bis  +  20°)  entsprecben  in  der 
Grofienordnung  den  Beobacbtungen,  ebenso  aucb  die  Hobenlage  der 
Stratospliarengrenze  (zwiscben  6  und  16  km). 

Wahrend  die  oben  skizzierten  Temperaturverbaltnisse  zur  Erklarung 
des  annabernd  gleicben  Druckes  in  verscbiedenen  Breiten  der  Erde 
geniigen,  gebt  es  docb  nicbt  an,  sie  auf  ein  engeresGebiet  der  Erd- 
oberflacbe  anzuwenden.  Aucb  in  einem  solcben  kommen  die  gleicben 
Bodendrucke  bei  ganz  verscbiedener  Bodentemperatur  und  ungefabr 
gleicher  linearer  Temperaturabnabme  in  den  unteren  Schicbten  vor, 
wie  z.  B.  auf  der  Ost-  und  Westseite  einer  Barometerdepression,  auf 
einer  Isobare;  und  docb  kann  man  sicb  nicbt  denken,  daB  in  einem  sebr 
boben  Niveau,  z.  B.  in  20  oder  30  km,  die  Stratospbarentemperatur  Tt 
auf  verbaltnismaBig  geringe  Distanz  so  groBe  Unterscbiede  aufweist, 
wie  zwiscben  verscbiedenen  Breiten  der  Erde.  Man  mocbte  vielmebr 
annehmen,  daB  sie  in  groBeren  Hoben  iiber  zwei  benacbbarten  Orten 
allmablicb  gleicb  wird.  Ob  ein  derartiger  Ausgleicb  mit  zunebmendem  U 
iiber  kleineren  Gebieten  der  Erde  aucb  den  Druck  trifft,  ist  fraglicb. 
Wenn  derartige  Druckunterscbiede  iiber  kleineren  Gebieten,  die  sicb 
durcb  stellenweise  Einsenkungen  und  Ausbucbtungen  in  sebr  boben 
isobaren  Flacben  auBern  miiBten,  vorkommen,  so  konnen  sie  wobl 
nicbt  von  Dauer  sein;  freilicb  bandelt  es  sicb  bei  Depressionen  und 
ahnlicben  Gebilden  aucb  niemals  um  stationiire  Zustiinde,  wie  wir 
sie  bei  der  allgemeinen  Druckverteilung  auf  der  Erde  annebmen 

durften. 
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tlber  Ausbuchtuugen  uud  Einsenkungen 
von  kleineren  Arealen  der  Erde  isfc  wenig  verlaBhches  eb  t  fc 
faud  bis  zu  der  groBten  erreiehten  Hohe  nock  wechselnden  Luftdruck 
flber  Europa;  doch  ist  es  sckwer  zu  sagen,  wie  weit  die  Schwan  g 
reell,  wie  weit  durch  liegistrierfehler  entstauden  smd  Es  m“B  vor,  g 
uuentschieden  bleiben,  ob  bei  den  Veranderungen  des  Luftdrucks  an 
der  Erdobertliicke  neben  den  Veranderungen  der  Temperatur  bis  zu  sehr 
groBen  Iloben  auch  noch  solcbe  der  Hohenerstreckung  der  Atmospbare 

eine  Rolle  spielen.  . 

Sehen  wir  einmal  von  den  letzteren  ab  und  betracliten  wir  nur  die 

Wirkungen  von  Temperaturanderungen,  so  baben  wir  zunachst  nach 
Temperaturverteilungen  zu  suchen,  die  bei  gleichem  Druck  und  gleicber 
Temperatur  in  der  groBten  Hohe  den  gleicken  Druck  am  Boden  bedingen^ 
obwohl  die  Bodentemperatur  und  auch  die  Hohe  der  Iroposphare  eine 
ungleiche  ist.  Wie  fruher  sei  die  lineare  Temperaturabnahme  in  der 
Troposphiire  stets  dieselbe.  Dann  muB  die  Temperaturkompensation 
zwar  wieder  in  der  Stratospliare  zu  Stande  kommen,  doch  kann  nun  in 
diesem  Gebiet  die  Temperatur  nicht  liberall  die  gleiche  sein,  sondern 
muB  von  dem  unteren  Wert  auf  den  konstanten  Wert  der  Hohe  H 
zulaufen.  Wir  gelangen  so  zu  einer  doppelt  geknickten  Temperatur- 
kurve;  das  Gebiet  zwischen  den  beiden  Knicken  ist  die  Substrato 
sphiire. 

Um  das  Schema  berechnen  zu  konnen,  wird  angenommen,  daB  auch 
in  der  Substratosphere  eine  lineare  Temperaturanderung  (/3)  mit  der 
Hohe  bestehe1),  die  positiv  oder  negativ  sein  kann.  Unter  diesen 
Umstanden  laBt  sich  die  barometrisclie  Hohengleichung  in  die  Form 


briugen: 


Po 


l  [  2A  2(H-h)  1 

=  Pae^  ^'iT°~ah  ^o— «A  +  rt-J 


1  i  die  konstante  Temperatur  des  oberen  Teiles  der  Stratosphare. 
Wird  sie  als  gegeben  angenommen,  so  ist  /3  durch  sie  bestimmt: 

ft  _  T±~  -^uh 

1  II  -  h 

h  ist  die  Hohe  der  Troposphare  bis  zum  ersten  Knick  in  der  Tem- 
peraturkurve.  H  —  h  ist  die  Hohe  der  Substratosphere,  innerhalb  welcher 
die  Temperaturiinderung  /3  besteht. 

Wie  fruher  wurde  in  obiger  Formel  die  e-Potenz  fur  verschiedene 

Annahmen  von  T0  und  h  ausgewertet;  die  Quotienten  sind  in  folgender 

Tabelle  enthalten.  Ti  wurde  fiir  Mitteleuropa  zu  218°  abs  ( _ 5b°  C\ 

angenommen.  ‘  v 


1  P.  M.  Exner,  Wien.  Sitz.-Ber  Bd. 


119,  Abt.  II a,  1910  (3.  Mitteil.) 
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Temperaturschema  fiir 


Quotient  — 
Pm 


OH 

6  RT 
n  i  m 


fiir  11  =  20  km;  kierbei  =  —  55°. 


Hohe  der 
Troposphare 

—  15° 

—  10° 

Temperatur  f 
—  5°  |  0° 

m  der 

5° 

Erdoberflache 
10°  15° 

1  20° 

25° 

6  km 

7  „ 

8  „ 

9  „ 

10  „ 

11  „ 

12  „ 

13  „ 

14  „ 

15  ii 

20,6 

21,2 

21,8 

22,5 

23,2 

23,8 

19.8 
20,3 

20.9 

21.5 

21.9 

22.5 
23,2 

19,0 

19.4 

19.8 

20.3 

20.9 

21.3 

21.9 

22.5 

18.3 
18,6 
19,0 

19.4 
19,9 
20,3 
20,7 
21,2 

17.6 

17.9 

18.3 

18.6 

18.9 

19.4 
19,8 
20,1 
20,6 

17.2 

17.5 

17.9 

18.2 

18.5 
18,8 
19,2 

19.5 

19.9 

16.9 
17,1 
17,3 
17,6 

17.9 
'8,2 
18,5 
18,8 

1«,7 

16,9 

17,1 

17,3 

17,6 

17,8 

16,4 

16,6 

16,8 

16,9 

km 


Mit  diesen  Zahlen  wurden  wieder  Linien  gleicher  Quotienten 
gezeiclinet  (fig.  49).  Fiir  pH  =  40  mm  entsteben  Kurven  gleicher 

Linien  der  gleichen  Quotienten  —  ^0-Werte  (680,  720  mm,  usw.). 

Ph  Aus  der  Kurve  (760)  lassen 
(E=  20  km;  wenn  pH=40  mm,  dann  geben  gich  wieder  zusammengehorige 
die  eingeklammerten  Zalilen  p0  an) 


Werte  yon  T0  und/*  entnehmen. 


teilungen  sind  in  Fig.  50  dar- 
gestellt,  und  zwar  fiir  die  Bo- 
dentemperaturen  —  5°,  0°,  5°, 
10°  und  15°. 

Je  tiefer  die  Bodentempe- 
ratur,  desto  niedriger  ist  die 
Troposphare.  In  der  Substrato¬ 
sphere  nimmt  die  Temperatur 
bei  tiefem  T0  nach  oben  ab,  bei 
kohem  nach  oben  wieder  zu 
(Inversion).  In  20  km  Hohe 
wird  liberal!  die  Isotkermie 
(—  55°)  erreicht. 

Diese  sckematische  Kon- 
struktion  hat  den  Zweck,  zu 
zeigen,  wie  auch  iiber  einem 


15°  —10°  —5°  0°  5°  10°  15° 

Temperatur  am  Boden 
Fig.  49. 


20° 


und  Temperatur  konstant  sind, 
der  gleiche  Boden druck  durch 
die  Temperaturkompensation  der  Substratosphere  in  verschiedener  Weise 
zustande  kommen  kann.  Sie  wiirde  gekiinstelt  erscheinen,  wenn  niclit 


benachbarte  Orte  auf  einer  Isobare 
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die  von  SchmauB1)  autge- 
stellten  4  Typen  der  Terape- 
raturverteilung  (Fig.  51)  mit 
ihr  ziemliche  Ahnlichkeit 
hatten. 

Die  beiden  hier  bespro- 
chenen  Schemata,  jenes  fiir  die 
Temperaturverteilung  in  ver- 
schiedenen  Breitenzonen  der 
Erdeunddasletzte,gebeueinen 
Begriff  da  von,  auf  welche 
Arten  der  an  der  Erdober- 
flaclie  beobaclitete  Luft- 
druck  entstehen  kann,  so- 
weit  er  ein  Temperatur- 
effekt  ist. 

Es  sei  hier  nochmals  auf 
einen  Umstand  hingewiesen 
(vgl.  auch  Abschnitt  23),  wel- 
cher  bei  Beurteilung  der  Ver- 
anderungen  in  der  Massenver- 


Temperaturverteilung,  wenn —  —  1 

( fiir  pE  =  40  mm,  p0  =  760  mm) 


teilung  einer  Luftsiiule  in  Be-  lg‘  50‘ 

tracht  kommt,  wenn  die  Mitteltemperatur  die  gleiche  bleibt.  Aus  der 


barometrischen  Grundgleichung  p0  =  pheRTm  folgt  bei  konstanter  Mittel¬ 
temperatur:  Dies  heiBt:  Erhoht 

.  .  Po  p 

eich  bei  konstantem  Tm  der  Druck  am  oberen 
Ende  einer  Luftsaule  urn  dp  (z.  B.  durch  Auf- 
haufung  neuer  Luftmassen  liber  der  Hdke  h)f 

so  wiichst  derselbe  unten  im  Verhiiltnis  ^2) 

V  J 

Dabei  ist  vorausgesetzt,  daB  die  Luftsaule  vor 
und  nach  der  Veranderung  im  Gleichgewicht  fig‘  51* 

sei,  so  daB  die  Hohenformel  Anwendung  findet.  Ist  z.  B.  der  Druck  in 
9  km  Hohe  urn  1mm  gewachsen,  so  muB  der  Druck  am  Boden  urn  etwa 
3  mm  gestiegen  sein,  damit  wieder  Gleichgewicht  herrscht.  Die  Erklarung 
dieser  Eigentiimlichkeit  ist  einfach:  Durch  Zusatz  einer  neuen  Luff- 
masse  in  der  Hohe  wird  die  ganze  Saule  zusammengedruckt,  es  sinkt 
also  jene  Masse  die  urspriinglich  in  der  Hohe  h  gelegen  war,  unter 
lese  Hohe  herab.  Der  zur  Drucksteigerung  dp  erforderliche  Luftzu- 


1)  Muncbener  aerologische  Studien  N 
Bayern,  Bd.  34,  1912. 


2)  F.  M.  Exner,  Met.  Zeitsch.  1913, 


r.  1 ;  aus  den  Beob.  d.  met.  Stat, 
S.  430. 


d 
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Druekgradienten  in  der  H8he 


satz  ist  bedeutend  groBer  als  jener,  welcher  auf  einer  in  der  Hohe  h 
est  emgefugten  Basis  den  Druck  dort  um  den  gleichen  Betrao-  erhohen 
wurde.  Dieser  groBere  Zusatz  sinkt  znm  einen  Teil  unter  d?e  Hohe  h 
eia>,  un  nui  cei  andere  bleibt  iiber  derselben  liegen  und  vergroBert 
dort  den  Druck  um  zip.  Erst  am  Boden  kommt  das  Gewicht  der  ganzen 
zugesetzten  Luftmasse  in  der  Steigerung  des  Bodendruckes  um 


~ 

zum  Ausdruck.  In  einer  inkompressiblen  Flussigkeit  tritt  eine  einfache 
Ubertragung  der  Drucksteigerung  von  oben  auf  den  Boden  ein:  dort  ist 
z1p0  =  zip. 

Diese  Tatsache  ist  fur  die  Anwendung  der  statischen  Grundglei chung 
bei  groBen  Hohenunterschieden  von  Nachteil.  Ein  Fehler  bei  der  Druck” 
bestimmung  in  20  km  vonJp=l  mm  Hg  gibt  z.  B.  am  Boden  schon 
19  mm  aus. 


68.  Das  Znstandekommen  von  Luftdruckgradienten ;  Luft- 
versetzung.  Da  jeder Luftdruck  an  derErdoberflache  bei  sehr  verschiede- 
nen  Temperaturen  bestehen  kann,  mochte  man  zunachst  glauben,  daB  iiber 
einem  Orte  mit  besonders  hohem  oder  tiefem  Druck  beliebige  Tempera¬ 
turen  beobachtet  werden.  Dies  ist  im  allgemeinen  nicht  der  Fall.  Wiirde 
z.  B.  iiber  tiefem  Druck  die  Temperatur  niedriger  sein  als  in  der  Um- 
gebung,  so  wiirde  der  horizontale  Druckgradient  nach  oben  immer  mehr 
zunehmen.  Die  Beobachtungen  zeigen,  daB  er  im  wesentlichen  konstant 
bleibt.  Man  wurde  hierauf  zuerst  durch  das  Studium  der  beim  Winde 
transportierten  Luftmassen,  der  sogenannten  „Luftversetzung“;  auf- 
raerksam. 

Beobachtungen  des  Wolkenzuges  und  der  Windstarke  in  verschiedenen 
Hohen  erlaubten;  die  in  bestimmter  Zeit  durch  die  Querschnittseinheit 
stromende  Luftmasse  zu  berechnen.  Dabei  haben  H.  H.  Clayton  und 
spater  A.  Egnell1)  gefunden,  daB  iiber  vielen  Gegenden  der  Erde  diese 
Luftmasse  in  alien  Hohenlagen  zu  gleicher  Zeit  annahernd  gleich  groB 
ist.  Damit  dies  moglich  sei,  ist  es,  wie  Gold  und  Harwood2)  aus- 
fiihrten,  notig,  daB  die  Windgeschwindigkeit  in  bestimmter  Weise  mit 
der  Hohe  zunehme.  In  unseren  Breiten  ist  eine  Zunahme  der  Wind¬ 
starke  nach  aufwarts  das  gewohnliche,  in  den  Tropen,  der  Gegend  der 
Ostwinde,  hingegen  nicht.  Tatsachlich  hat  sich  der  Satz  von  Clayton 
und  Egnell  in  Manila  auch  nicht  bewahrheitet. 

Eine  kurze  Rechnung  laBt  die  Bedingung  tiir  das  Eintreffen  dieses 
Satzes  erkennen.  Es  soli  qv  unabhangig  von  der  Hohe  sein.  Nun  ist 

angenahert  (vgl.  z.  B.  S.  86):  2co  sin  cpv  =  wobei  wir  unter  v 


1)  Clayton  in  Ann.  Harvard  Obs.  Vol.  XXX,  P.  Ill,  1892;  Egnell  in  Compt. 
md.  1903;  vgl.  Hann,  Met.  Zeitsch.  1903,  S.  135,  wo  iiber  EgneH  refen ert  wird. 

2)  Vgl.  Ref.  in  Met.  Zeitsch.  1910,  S.  25;  Brit.  Associat.,  Winnipeg.  1909. 
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die  totale  Windstarke,  unter  ||  den  totalen  Gradienten  in  der  Honzontalen 

versteben  wollen.  Die  Bedingung  lautet  also:  ~  =  konst,  fiir  alle  Hoben. 

Der  Gradient  bat  somit  erfabrungsgemiiB  in  boberen  Breiten  in  alien 
Niveaus  der  Troposphare  ungefabr  denselben  Wert.  Damit  dies  moglicb 
sei,  ist  eine  ganz  bestimmte  Temperaturverteilung  notig. 

Es  sei  an  zwei  benacbbarten  Orten  der  Erde  der  Bodendruck  Pv  bzw. 
P2,  der  Gradient  wirke  in  ihrer  Verbindungslinie,  so  daB  dP  =  P2  Pv 
Ist  Tx ,  Pa  die  Mitteltemperatur,  px ,  p2  der  Druck  in  der  Hbbe  h  liber 

flh  _  9>‘ 

den  beiden  Orten,  so  folgt,  da  jo2  =  P2e  R 7l,  P\  —  P\e  I<Jl  un(*  iu  ersler 

Annaherung  e  HT  =  1  —  gesetzt  werden  kann,  aus  dem  Clayton- 
Egnellscben  Satz: 

a  -  -  p,  (1  -  ihr)  -I\(l-RTl)  =  d p’ 

P  P 

also  =  j  und,  wenn  P2  —  Px  =  dP,  aueb 

d_P  _  6T 
P  ~ 

x  i  J  i 


Es  muB  also  fiber  dem  hoheren  Druck  aucb  die  bobere  Temperatur 
berrscben  und  zwar  nacb  MaBgabe  der  letzten  Gleicliungen.  Ist  z.  B. 
die  Druckdifferenz  <3P=20mm,  die  Mitteltemperatur  der  Luftsaule 
bis  etwa  10  km  Hobe  aber  250°  abs.,  dagegen  Px  =  760  mm,  so  folgt 
d  P  =  6,5°. 


Wenn  die  wiirmere  Luft  fiber  dem  boberen  Druck  liegt  und  dabei 
die  Windstarke  mit  der  Hbbe  zunimmt  (wie  dies  der  Konstanz  des  Gra¬ 
dienten  entspricbt),  so  ist  biermit  aucb  die  Bedingung  fiir  einen  statio- 
naren  Bewegungszustand  gegeben,  wie  im  8.  Ivapitel  ausgefubrt  wurde 
(Vgl.  Fig.  30a  und  c,  S.  153).  Der  Satz  von  Clayton-Egnell  ist  mithin 
nur  em  anderer  Ausdruck  der  Tatsache,  daB  die  Luft  sick  angeniihert 
stationer  bewegt.  Fur  Gebiete,  wo  die  kaltere  Luft  uber  dem  hoheren 
Druck  liegt  Sind  die  stationaren  Bewegungen  durch  Fig.  30b  und  d 
dargestellt  Dort  mmmt  die  Windstarke  mit  der  Hohe  ab  (z  B  bei 

!:Uen  8S  Wn;n,fder  Clayton-Egnellsche  Satz  kann  also  nicht 

ftationlre  Bewe  e  Cle!>er  lr?endwo  «euau  ^treffen  und  auBerdem 
s  ationare  Bewegung  gegeben  sem,  so  lieBe  sicb  aus  diesen  Bedingungen 

ne  Differenzialgleichung  ableiten,  welcher  die  Temperaturverteilung 


1)  A  gl.  auch  Archibald  Douglas  hni  uQri„  t  1  i  i  ,  „ 

;dc; Brit- at 

H5he  ']mch  die  ~  -  (J)  *  daretellte. 
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Temperaturkompensation 


m  alien  Hohen  entsprechen  muBte.  Diese  konnte  aus  der  beobachteten 
Temperatur  am  Boden  gefolgert  werden,  so  daB  die  gauze  Massenver- 

*ebenSistekanUt  War8’  W6nn  DrUCk  U“d  TemPerat«  am  Boden  ge- 

Eme  direkte  Messung  der  Luftdruckgradienten  in  groBeren  Hohen 
ist  meist  : mcht  moglich.  Man  kann  statt  der  Gradienten  aber  die  Ver- 
anderhehkeit  des  Luftdrucks  an  einem  Orte  Ton  einem  Tage  znm 
nachsten  benutzen,  die  ja  auck  ein  MaB  der  Druckdifferenzen  in  einem 
Wiveau  abgibt.  Aus  den  internationalen  Serienaufstiegen  koDnte 
A.  bchedJer  )  die  interdiurne  mittlere  Veranderlichkeit  Ton  Luftdruck 
und  Temperatur  ableiten;  er  fand  die  Werte  der  folgenden  Tabelle. 


Mittlere  interdiurne  Veranderlichkeit  in  verschiedenen  Hohen 

Hohe 

Zahl  der 

Luftdruck 

Temperatur 

z/  T 

km 

Falle 

mm 

“C 

1  a9 

—  •  102 

V 

jr  ■  10* 

1 

77 

2,9 

2,2 

0,43 

0,79 

2 

68 

2,7 

2,7 

0,46 

0,99 

3 

71 

2,7 

2,4 

0,53 

0,89 

4 

74 

2,6 

2,7 

0,56 

1,03 

5 

74 

2,8 

2,9 

0,69 

1,14 

6 

77 

3,0 

3,2 

0,83 

1,28 

7 

74 

3,4 

3,3 

1,07 

1,37 

8 

72 

3,1 

3,4 

1,11 

1,45 

9 

75 

3,1 

3,4 

1,26 

1,49 

10 

75 

3,0 

3,8 

1,38 

1,71 

11 

67 

2,7 

4,6 

1,41 

2,08 

12 

62 

2,7 

4,7 

1,59 

2,14 

13 

50 

2,3 

4,2 

1,53 

1,93 

14 

33 

2,1 

2,8 

1,59 

1,28 

15 

22 

1,2 

1,8 

1,03 

0,84 

16 

8 

1,1 

1,3 

1,07 

0,59 

Die  Luftdruckveranclerliclikeit  (dritte  Kolonne)  hat  daher  in  den  un- 
tersten  12  km  der  Atmospkare  nahezu  den  gleichen  Wert  und  nimmt 
erst  dariiber  aDmahlich  ab.  Auch  diese  Zaklen  sprechen  somit  dafiir, 
daB  die  Gradienten  nacli  aufwarts  bis  zur  Stratospbare  der  GroBenord- 
nung  nacb  in  der  Regel  gleicb  bleiben.  Wie  oben  ausgefukrt,  bedingt 
dies,  daB  in  den  unteren  Schichten  iiber  abnorm  bobem  Luft¬ 
druck  abnorm  warme  Luft  liegt  und  umgekebrt. 

Diese  Tatsache  ist  von  groBer  Wicbtigkeit.  Sie  zeigt,  daB  die  Be- 
weo-ungen  in  der  Atmospbare  nicbt  weit  vom  stationaren  Zustand 
entfernt  sind.  Um  die  Ursache  der  Erscbeinung  zu  erkennen,  geben  wir 
von  den  Verhaltnissen  in  den  boberen  Schichten  der  Atmospbare  aus. 
Die  Luftdruckgradienten  daselbst  scbwanken  innerhalb  gewisser  Grenzen. 


1)  Beitr.  z.  Pbysik  d.  freien  Atmosphare,  Bd.  VII,  1915,  S.  88 


von 
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AUzucrroBe  Abweichungen  von  den  Mittelwerten  kommen  nicht  vor. 

,  °  .  •  iv often  unter  einem  Punkte  mit  abnorm  bohem 

Nehmen  wir  nun  an,  wir  nauen  unicr  eintui  a  • _ _ 

Druck  abnorm  kalte  Luftmassen  liegen  (und  umgekebrt  bei  mednge 

Druck),  so  warden  die  Luftdruckgradienten  am  Erdboden  bedeutend 

wroBer  sein  als  in  der  Hohe;  es  warden  dann  auch  die  Windstarken 

nach  abwarts  zunelimen.  Dies  ist  nicht  der  Fall,  well  die  Iieibung  der 

Luft  an  tier  Erdoberflache  die  Winde  stets  verzogert,  me  aber  be 

scbleunigt.  Bei  geringeren  Windstarken  konnen  sich  aber  die  groBen 

G  rad  ienten  nicht  halten,  es  en  tstehen  unten  ausfiillendeBeweg  ungen. 

Dabei  flieBt  an  der  Erdoberflache  die  Luft  vom  hohem  zum  niedrigen 

Druck,  es  wird  also  nach  unserer  obigen  Voraussetzung  kalte  Luft 

gegen  den  tiefen  Druck  bin  befordert  und  der  Druckgradient  mehr 

oder  weniger  ausgeglichen.  *)  Auf  diese  Weise  entsteht  die  \  erteilung, 

welclie  tatsachlich  meist  beobaclitet  wird:  kalt  unter  tiefem  Druck, 

warm  unter  hohem. 

Der  Regel  in  dieser  Form  hat  W.  H,  Dines  den  deutlichsten  Aus- 
druck  verliehen.1 2)  Er  leitete  aus  zahlreichen  Ballonbeobachtungen  einen 
Korrelationsfaktor  von  0,90  bis  0,96  zwischen  dem  Druck  in  9  km  Hohe 
und  der  Mitteltemperatur  der  darunter  liegenden  Luftsaule  ab.  Ist  der 
Luftdruck  in  der  Hohe  hoch,  die  Luft  darunter  warm,  so  folgt  nun 
nocli  nicht,  daB  der  Druck  auch  am  Boden  hoch  ist;  doch  scheint  dies 
in  der  Mehrzahl  der  Falle  so  zu  sein.  Wir  kommen  auf  diese  Beziehungen 
spater  noch  zurtick. 

Die  Rolle,  welche  die  Erdoberflache  nach  obigen  Ausfiihrungen  fiir 
die  Luftbewegungen  spielt,  ist  eine  ganz  besondere  (vgl.  S.  113).  Nach 
dem  auf  S.  220  dargelegten  Verhaltnis,  in  welchem  die  Druckanderungen 
in  der  Hohe  zu  denen  am  Boden  stehen,  miiBte  man  erwarten,  daB  auch 
die  Druckgradienten  von  oben  nach  abwarts  zunebmen.  Dies  geschieht 
nicht;  v ahrend  in  der  Hohe  starke  stationare  Winde  wehen  konnen, 
ist  der  Entwicklung  solcher  Windstarken  an  der  Erdoberflache  durch 
die  Lei  bung  ein  Ziel  gesetzt.  Die  ausfiillenden  Bewegungen,  welche 
entstehen,  verringern  die  Gradienten,  die  Erdoberflache  wird  zum  Aus- 
gleichsniveau  der  Atmosphare.  (Vgl.  Abschnitt  40.)  Dies  auBert  sich 
auch  m  der  Zunahme  der  interdiurnen  Veranderlichkeit  der  Temperatur 
nach  auf  warts  (vgl.  die  Tabelle  S.  222).  Sie  betragt  nahe  der  Erde  rund 

“Vn,  nL^nd  l'2  km  4—5°  Wir  konnen  diese  Veranderlichkeit  zum 
leil  als  r  olge  von  horizontalen  Temperaturgradienten  auffassen,  wie 
oben  jene  des  Druckes;  die  groBten  Veriinderungen  und  Gradienten 
hnden  sich  in  der  Substratosphere. 

Die  ausgleichende  AN  irkung  der  Erdoberflache  auf  Druck-  und  Tem- 
peraturunterechiede  hat  zur  Folge,  daB  die  Beurteilung  der  zu  erwar- 


1)  F.  M.  I^xner,  Met.  Zeitsch.  1913,  S.  429 

2)  Geophysical  Memoirs,  Brit  Met,  Off,  Heft  2.  1912 
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Sr  V  ^  Erd°brfliiChe  gebU'ldene“  Beobachter 
sem  erschweit  wnd.  Die  Vorgange  nehmen  zum  Teil  ihren 

in  hoberen  Schichten;  die  durch  sie  am  Boden  hervorgerufenen  Erei<T- 

msse  streben  einem  Ausgleich  zu,  storen  dabei  aber  auch  fortwabrend 

a  lonaie  ewegungen,  indem  die  Reibung  dieselben  hemmt;  auf  diese 

f  geben  sie  selbst  wieder  den  AnlaB  zu  neuen  Verandernngen 

us  dem  Gesagten  folgt,  daB  man  bei  Beurteilung  der  Temperatur- 

?iadienten  und  der  aus  ihrer  Verteilung  liervorgebenden  zeitlichen  Ver- 

anderung  von  Druck  und  Temperatur  die  Verhaltuisse  in  boheren 

Schicbten  nicht  nur  mcbt  Yernacblassigen  darf,  sondern  sie  zum  Teil 

gegenuber  jenen  am  Boden  sogar  als  die  wiehtigeren  wird  anseben 

mussen.  Namentlich  wird  dies  von  dem  Gebiet  der  Substratosphere 

gelten,  wo  die  Veranderlicbkeit  you  Druck  und  Temperatur  am 
roBten  ist. 


groBten  ist. 


69.  Unmittelbare  Ursachen  von  Temperatur-  und  Druck- 
veranderungen.  Zeitliche  Veranderungen  yon  Druck  und  Temperatur 
spielen  in  der  Wetterkunde  eine  groBe  Rolle.  Eine  Voraussicht  der- 
t  heutzuta0e  nur  in  sehr  beschninktem  MaBe  moglich.  Doch 
kann  man  die  physikalischen  Bedingungen  fur  solche  Anderungen  fest- 
stellen. 

a)  Wir  fragen  zuniichst,  aus  welcben  Ursachen  sich  die  Tempe¬ 
ratur  einer  bestimmten  herausgehobenen  Luftmasse  verandern  kann. 
Hier  kommt  die  Warmegleichung  (erster  Hauptsatz)  von  S.  11  in  Be- 
tracht.  Bedeutet  t  die  Zeit,  so  ergibt  sich  aus  ihr  die  zeitliche  Tempe¬ 
ratur  an  derung  zu: 

dT^l^dQ  ARTdp 
dt  cP  dt  '  cP  p  dt 


Die  Temperatur  einer  bestimmten  Luftmasse  andert  sich  somit  ent- 
weder  durch  Warmezufuhr  (Warineentziehung)  oder  durch  Kompression 
(Ausdehnung). 

Der  erste  Vorgang  yerlangt  keine  weitere  Erklarung.  Wenn  wir 
den  zweiten  betrachten,  so  empfiehlt  es  sich,  von  der  Warmezufuhr  ab- 
zusehen,  also  adiabatische  Veranderungen  anzunehmen.  Fur  solche  gilt 

dann:  oder  die  Gleichung  von  Poisson  (vgl.  S.  12). 

dt  cP  p  dt  0  v  n 

Bezeichnet  If  die  potentielle  Temperatur,  so  kann  man  auch  schreiben: 


Am  haufigsten  werden  solche  dynamische  Temperaturiinderungen 
bei  vertikalen  Bewegungen  vorkommen,  wie  im  4.  Kapitel  ausgefuhrt 
ist.  Doch  sei  hier  angemerkt,  daB  vertikale  Verschiebung  einer  Masse 
nur  dann  deren  Temperatur  verandert,  wenn  sich  gleichzeitig  der 
Druck  andert.  Wiirde  eine  ganze  Luftsaule  eine  Hebung  oder  Senkung 
erfahren,  so  konnte  ihre  Temj)eratur  iiberall  dieselbe  bleiben.  Voraus- 
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setzung  der  Druckanderung  liber  einer  Flache  ist  ja,  daB  sicli  die  u  jer 
ihr  lagernde  Luftmasse  durch  seitlichen  Massentransport  verandert. 
Hierauf  hat  Trabert1)  besonders  bingewiesen.  Fehltein  solcher  Massen¬ 
transport,  so  erfolgt  die  Hebung  oder  Senkung  unter  konstantem  Druck. 
Dies  ware  eine  Erklarung  dafiir,  daB  die  Temperatur  oberbalb  der  Sub¬ 
stratosphere  auch  bei  verschiedener  Hohenlage  der  letzteren  in  kilrzeren 
Zeitraumen  ziemlicli  unveranderlich  zu  sein  scbeint. 


Teinperaturanderungen  einer  hervorgehobenen  Luftmasse  durch  adia- 
batiscbe  Kornpression  oder  Dilatation  werden  selten  direkt  beobacbtet, 
da  bei  Druckveriinderungen  die  Luftmasse  gewohnlich  nicht  in  Rube 
verkarrt,  die  Beobachtung  aber  meist  an  einem  und  demselben  Orte 
erfolgt.  Die  Temperaturanderung  an  einem  Orte  laBt  sicb  aber  mittels 
der  Transformation  von  S.  32  ausdriicken;  wir  wenden  diese  bier  auf 
die  potentielle  Temperatur  ft  an  und  scbreiben  fiir  adiabatiscke  Pro- 
zesse : 


dt 


c& 

—  U  o - v 

ox 


dd-  dd- 

5 - W  -5— 

dy  cz 


Hiernacb  ist  die  Anderung  der  potentiellen  Temperatur  an  einem 
Orte  durch  die  Gradienten  dieser  GroBe  und  die  Geschwindigkeit  der 
Luft  daselbst  gegeben,  solange  dQ  =  0.  Aus  ihr  kann  auch  die  An¬ 
derung  der  Temperatur  T  an  einem  Orte  bestimmt  werden,  wenn  die 
Druckanderung  gegeben  ist. 

Wie  man  siebt,  treten  Anderungen  der  potentiellen  Temperatur  an 
einem  Orte  einerseits  bei  borizontalem  Gradienten  von  &  und  horizon- 
taler  Bewegung,  andererseits  bei  vertikalem  Gradienten  und  vertikaler 
Bewegung  auf.  Die  potentielle  Temperatur  iindert  sicb  einfacb  dann  an 
einem  Orte,  wenn  die  Luft  von  der  Seite  oder  aus  vertikaler  Richtung 
durch  anders  temperierte  verdriingt  wird.  Dies  ist  zwar  eine  Selbst- 
verstandlicbkeit,  doch  gibt  die  Gleichung  jene  Anderung  der  GroBe 
nach. 


Bei  vertikaler  adiabatiscber  Bewegung  ohne  Kondensation  muB  5* 

""  all^“meinen  das  entgegengesetzte  Vorzeieben  der  Vertikalo-eschwin- 

,,gk*'t  ,w,kaben>  da,  #  nach  obeD  dies  ist  ja  die  Bedinoung 

der  btabilitat.  Adiabatiscbe  Bewegung  nach  aufwiirts  erniedrigt  also 

d,e  potentielle  Temperatur  eines  Ortes,  Bewegung  nach  abwarts  erhoht 

dieselbe  (Fohn).  Solange  g  _  0,  gilt  das  namlicbe  von  der  Temperatur 

selbst.  Mit  Hilfe  der  obigen  Gleichung  laBt  sicb  z.  B  die  vertikale  Ge 
schwmdigkeit  aus  der  zeitlichen  Anderung  und  dem  vertika  en  Gr!' 
dienten  der  potentiellen  Temperatur  berechnen.  Steigt  die  Temperatur 
be, sp.elswe.se  an  einem  Orte  bei  Fohnwind  urn  10»  in  einer  SU.nde 


1)  Met.  Zeitscb.  1910,  S.  305. 

l-xner:  Iiynamieche  Meteorologic 
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und  nahrn  die  Temperatur  vor  Ausbruch  des  Fohns  um  0,5°  pro  100  m 
nach  aufwarts  ab,  somit  9  um  ebensoviel  nach  oben  zu,  so  ist 


dt 

=  —  0,56  m/sec. 

dz 


tv  =  — 


Wie  spater  gezeigt  wird,  lassen  sick  in  unserer  Gleichung  die  Ge- 
>eln\  indigkeiten  in  der  Horizontalen  durch  die  Gradienten  des  Druckes 
ersetzen,  wodurch  die  Gleichung  eine  Berechnung  der  zeitlichen  Ande- 
i  ung  des  If  aus  den  Gradienten  yon  p  und  O’  ermoglicht. 

b)  Von  besonderem  Interesse  ist  die  zeitlicbe  Veranderung  des  bori- 
zontalen  Temperaturgradienten,  namentlicb  im  Gebiet  der  Sub¬ 
stratosphere.  Sie  kann  zunackst  durcb  horizontalen  Massentransport 
zustande  kommen.  Da  die  Stratospkare  in  niedrigen  Breiten  hoher  liegt, 
als  in  boberen,  und  dabei  kalter  ist,  so  werden  Luftverschiebungen  in 
der  Kobe  gegen  die  Pole  eine  Erbobung  der  Stratospharengrenze  zur 
Folge  baben,  es  wird  eine  Temperaturverteilung  entsteben,  abnlich  dem 
2.  Oder  3.  Typus  von  ScbmauB  in  Fig.  51;  Luftverschiebungen  gegen 
den  Aquator  werden  umgekehrt  eine  Senkung  der  Stratospharengrenze 
bewirken,  die  Temperaturverteilung  wird  dem  Typus  1  von  ScbmauB 
ahnlich  (vgl.  aucb  Fig.  50). : 1) 

Eine  zweite  Ursacbe  fur  Veranderungen  des  Temperaturgradienten 
liegt  in  der  vertikalen  Bewegung;  auf  sie  bat  namentlicb  A.  Wegener  Ge- 
wicht  gelegt1 2),  um  die  Temperaturverteilungen  an  der  Grenze  der  Stra¬ 
tospbare  zu  erklaren.  Wie  auf  S.  54  gezeigt,  andert  sicb  der  Temperatur- 
oradient  in  einer  Luftsaule,  die  unter  anderen  Druck  kommt,  nach  der 
Formel: 


dT 

dz 


Wird  z.  B.  eine  isotherme  Scbicht  von  8  auf  12  km  geboben,  so 
sinkt  der  Druck  dabei  von  etwa  280  auf  170  mm.  Aus  der  Isotbermie 
entstebt  ein  nach  aufwarts  gericbteter  Temperaturgradient  von  0,4° 
pro  100  m.  Docb  setzt  dies  natiirlich  voraus,  daB  die  gehobene  Scbicht 
wirklich  unter  niedrigeren  Druck  kommt,  daB  also  oberhalb  von  ikr 
wahrend  der  Hebung  seitlicb  Luft  abstromt.  Auf  diese  Weise  kann 
eine  Temperaturverteilung  entsteben,  welcbe  dem  Typus  3  von  ScbmauB 
(Fio\  51)  entspricht;  Wegener  nennt  sie  Schrumpfungsinversion.  Um- 
o-ekehrt  batte  eine  Senkung  der  Luftscbichten  bei  seitlicbem  Zustromen 
der  Luft  in  groBerer  Hobe  eine  Verteilung  zur  Folge,  ahnlich  dem 
ScbmauB schen  Typus  1.  In  diesem  Falle  wird  jede  Masse  warmer, 
entsprecbend  dem  hoheren  Druck,  unter  den  sie  kommt. 

1)  F.  M.  Exner,  Met.  Zeitschrift  1913,  S.  434. 

2)  Beitr.  z.  Physik  der  freien  Atmos.,  Bd.  IV,  S.  55. 
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Die  Bedeutung  der  vertikalen  Beweguugen  iur  die  'yirkl‘^e“  r®“ 
perataranderungen  in  der  Substratosphare  ist  zwar  noch  nicht  geUart, 
doch  spricht  gegcn  haufige  vertikale  Beweguugen  dortselb 
sacke,  daB  die  Isothermie  ein  sebr  stabiler  Zustan.l  ist  (vgl.  Absc  )• 

Man  darf  nicht  vergessen,  daB  gerade  die  Hiufigkeit  scharf  ausgepragter 
Grenzen  zwiscben  Strata-  und  Troposphere  fur  das  I'ehlen  bede 
tender  vertikaler  Beweguugen  daselbst  verantwortlich  gemacht  wurde. 
Daher  diirffcen  bei  den  Veranderungen  der  Temperatur  in  der  idohe 
die  vertikalen  Verschiebungen  eine  geringere  Rolle  spielen  als  die  bon- 

zontalen.  . . 

c)  Die  Anderungen  des  Luftdruckes  an  einem  bestimmten  Orte 

sind  fast  genau  durch  die  Anderungen  der  Luftmasse  oberbalb  desselben 
bestimmt.  Der  Bodendruck  kann  sich  daher  nur  infolge  von  horizontalen 
Massenverschiebungen  andern.  Betracbten  wir  eine  Luftsiiule  von  der 
Bobe  h,  so  erscheint  die  Druckiinderung  am  Boden  als  Funktion  der 
Temperaturiinderung  und  der  Druckiinderung  in  der  Hohe,  also 


dPo 

dt 


Po  d_Ph 
Ph  dt 


gh 

T>  T1 
-1  m 


Vo 


gh 

8  Tm  RT 

dt’  wei1  Po  =Ph  m 

dp0 


Ist  der  Druck  in  der  Hohe  h  konstant,  so  ist  ^  °  eine  bloBe  Funk¬ 
tion  der  Anderung  der  Mitteltemperatur  der  Luftsiiule;  bei  einem  Kalte- 
einbruck,  wo  kalte  Luft  an  der  Erdoberflache  in  warmer e  Gebiete  vor- 
driugt,  kann  man  auch  dem  entsprecbend  einen  Anstieg  des  Bodendrucks 
beobachten,  ja  sogar  bei  gegebenem  Temperaturabfall  die  Hoke  h  der 
einbreckenden  kalten  Masse  berecbnen.  Oft  kommen  aucb  Druckande- 
rungen  am  Boden  zustande,  wenn  die  Temperatur  daselbst  konstant  ist; 
dann  muB  man  deren  Ursacbe  in  boberen  Scbicbten  sucben.  Im  allge- 
meinen  aber  wird  sick  Tm  und  ph  gleichzeitig  iindern. 

Es  ist  eine  otfene  krage,  ob  die  tatsachlichen  Druckanderungen  am 
Boden  bloB  durcb  demperaturanderungen,  also  therm isch,  erklart 
weiden  konnen  oder  nicbt  (dynamisch);  d.  b.  ob  man  in  sehr  groBen 
Hbben  (z.  B.  30  km)  den  Druck  ph  konstant  fiinde.  Moglicberweise  bat 
die  Atmosphare,  wie  scbon  oben  S.  216  erwahnt,  Ausbuchtungen  und  Ein- 
senkungen  (die  dann  freilich  kein  Gleicbgewichts-  sondern  ein  wellen- 
artiger  Bewegungszustand  waren);  ein  Defizit  oder  UberschuB  an  Masse 
wurde  iiber  einem  Orte  durch  eine  niedrigere  oder  bohere  Grenze 
der  Atmospbare  erreicbt.  Dies  ware  ein  eigentlicb  dynamischer 
Effekt.  Es  ist  aber  aucb  moglich,  daB  in  30  km  Hoke  fiber  einem  Orte 
der  Druck  in  emer  Jahreszeit  konstant  ist  und  alle  Schwankun<ren 
darunter  also  aucb  die  sehr  bedeutenden  in  10-15  km  Hoke,  durcb 
lemperatu ran derungen  zustande  kommen,  also  tbermiscber  Natur  sind 
In  beiden  fallen  miissen  die  Veriinderungen  in  der  Hoke,  wenn  sie 
eranderungen  des  Bodendrucks  zur  Folge  haben,  von  horizontalen 


15 
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Masseiiverscliiebungen  begleitet  sein;  eine  vertikale  Beweguua  aUein 
kann  den  Bodendruck  niemals  beeinflussen.  ° 

Anders  ist  dies  bei  Veranderungen  des  Druckes  in  der  Kobe  Dieser 
kann  sich  sowohl  durch  horizontal  als  auch  durch  vertikale  Massen- 
verschiebung  verandern.  Sehen  wir  von  ersterer  ab,  so  steigt  der  Druck 
m  der  Hohe  h,  wenn  die  Mittelteraperatur  der  damn  ter  liegenden  Saule 
steigt,  weil  dabei  Masse  iiber  das  Niveau  h  gehoben  wird,  und  umgekehrt 
Der  Effekt  ist  nack  der  Formel  auf  S.  227  leicht  zu  berechnen,  wenn 

lit  =  °i  dann  ist  Jt  =  Ji%,  Iff'  Ftir  *-12  km  ist  ungefahr 

1’*  =  mm>  Z.  —  218°,  also  -g*-  —  1,03  ,  wo  ph  in  mm  Hg  aus- 

gedriickt  ist;  fur  1°  Temperatursteigerung  gibt  dies  1  mm  Druckerhohung. 
Diese  Druckanderungen  in  der  Hohe  auBern  sich  u.  a.  im  taglichen  und 
jahrlichen  Gang  des  Luftdrucks  auf  Berggipfeln. 

^  agner1)  hat  untersucht,  in  welcher  Hohe  die  Druckanderung  in- 
folge  von  Anderung  der  Mitteltemperatur  darunter  bei  konstantem  Boden¬ 
druck  ein  Maximum  ist.  Schreiben  wir  die  obige  Formel  z/p  =  z/  T1n 

■ft  -f  jji 

g4lm  ^  ^  so  w‘r(^  der  Wert  z Ip  ein  Maxi- 


und  bilden 


dh 


op 


ETl 
=  0: 


rk  dp  p9 

dh  B  T> 


so  folgt  h  =  — ;  fur  T=  273° 
°  9  ’ 


mum,  wenn  p  +  h^^ 

ist  diese  Hohe  maximaler  Druckschwankung  7991  m,  die  Hohe  der 
homogenen  Atmosphare.  Bei  annahernd  gleichem  Bodendruck  im  Laufe 
des  Jahres  findet  Wagner  tatsachlich  die  groBten  Jahresschwankungen 
des  Luftdrucks  in  8  und  9  km  Hohe  (16  mm  Unterschied  zwischen 
dem  Maximum  im  August  und  dem  Minimum  im  Marz),  in  16  km  sind 
sie  nur  etwa  halb  so  groB. 

70.  Differenzialgleichung  des  Druckes  bei  adiabatischer 
Horizontal-Bewegung.  Wir  nehrnen  im  folgenden  an,  daB  sich  die 
Luft  adiabatisch  und  horizontal  bewege,  und  fragen,  welche  Anderungen 
in  einer  Luftsaule  durch  solche  Massenverschiebungen  entstehen.  Man 
bezeichnet  dieselben  jetzt  haufig  als  „Advektion“  Sie  spielen  bei  den 
atmospbarischen  Veranderungen  eine  sehr  groBe  Rolle,  so  daB  ihre  ge- 
sonderte  Betrachtung  gerechtfertigt  ist. 

Bei  adiabatischer  Bewegung  bleibt  die  potentieHe  Temperatur  einer 
bestimmten  Luftmasse  konstant;  es  empfiehlt  sich  daher,  #  an  S telle 
der  absoluten  Temperatur  einzufiikren.  Bei  statischem  Gleichgewicht 

py. 


dp 


ist  7S  = 


P9 

dz  ~~  BT 
wird  daraus  durch  Integration: 


Nach  Einsetzung  von  &  =  T  —  (wo  P  =  760  mm) 


V 


‘—'*p’f%+k0  "st 


1)  Beitr.  z.  Physik  d.  freien  Atmos.  Ill,  S.  98. 
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Rolle  der  Advektion 

Dies  ist  eine  Formel  fur  die  Druckabnahme  mit  der  H3he;  « 
facht  sich,  wenn  in  der  Saule  h  dieGroBeif  konstant  ist  also  indifferent  s 

Gleichgewicbt  lierrscht;  dann  ist  p*  T  *'  Die  Gr°Be  P  ,limnit 

dann  linear  mit  der  Hdhe  ab.  AfJriickt 

Die  adiabatische  horizontale  Bewegung  wird  (vgl.  S.  22o)  a  .  g 

durch  - &  -  -  u  ||  -  v  ly  ’  Die  Windkomponenten  u  und  v  sind  bei 

stationifren  Bewegungen  und  Abwesenbeit  yon  Reibung  (Annahmen, 

die  fur  hbhere  Scbicbten  gelten)  gegeben  durch  (S.  86  ): 

1  a  v  l  dp 

2w  sinqpw  =  ~dy,  2  a  sin (pv  =  —  ~dx‘ 

Wenn  2  a  sin  cp  =  l  gesetzt  und  in  den  Ausdruck  fiir  die  Dichte  q 
die  potentielle  Temperatur  eingefiihrt  wird,  erhalt  man: 


It  t,  y 
u  =  j nr* 


Es  wird  daher: 


IP 

d& 


,*-i  iP 
dy ’ 


E  -  x—i  dP 
»  -  -  fpx  y» 


it 


=  (Spd»_c&  dp\ 

dt  IP*  *  \d  x  dy  dxdyl 


Denkt  man  sich  in  einem  Niveau  Linien  gleichen  Druckes  und 
gleicber  potentieller  Temperatur  gezeichnet,  so  erhalt  man  ein  Bild  der 
Gradienten  dieser  beiden  GroBen;  aus  ihnen  laBt  sich  die  kommende 
Anderung  der  potentiellen  Temperatur  nach  der  letzten  Gleichung  be- 
rechnen. 

Eine  kurze  tlberlegung  zeigt,  daB  der  obige  Klammerausdruck  ver- 
kehrt  proportional  der  Flache  ist,  welche  von  zwei  benachbarten  Iso- 
baren  und  zwei  Isothermen  (#■)  eingeschlossen  wird.  Stehen  die  beiden 
Kurvenscharen  aufeinander  senkrecht,  so  ist  die  Anderung  der  poten¬ 
tiellen  Temperatur  ein  Maximum,  verlaufen  sie  parallel  zueinander,  so 
ist  sie  null.  Als  Bedingung  dafur,  daB  die  potentielle  Temperatur  an 
einem  Orte  konstant  bleibt,  erhalten  wir,  daB  die  Isobaren  (p)  und  die 
Isothermen  (#•)  an  der  betrachteten  Stelle  einander  parallel  verlaufen. 

Die  zeitliche  Druckanderung  laBt  sich  finden,  wenn  man  die  Gleichung 
von  S.  228  partiell  nach  der  /eit  differenziert.  Man  kann  diese  Gleichung 
in  der  Form  schreiben: 


h 


wo  ph  der  Druck  iu  der  Hohc  h,  p  jener  in  der  Hobe  z  ist.  Es  wird  daher: 


Fiir  h  = 


p*  1  *L-P  __  *,x- 1 

1  dt  Ph 


oo  ist  ph  =  0  und  auch 


dp,,  _  yP*  C  dz  d& 

dt  E  J 


Z 
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Differentialgleichung  des  Druckes 


Mit 


Jt  aus  der  friikeren  Gleickung  kann  nun  auck  ~  ausgedriickt 

werden;  man  erhalt  die  Anderung  des  Druckes  in  der  Hoke  z  als  Summe 

der  Beitrage  der  einzelnen  Hokensckickten,  welcke  durck  die  Gradienten 
von  p  und  #  gegeken  sind.1) 

Duick  Elimination  von  of  gelingt  es  ferner,  eine  Differenzialgleickuno- 
aufzustellen,  in  welcker  der  Druck  allein  ersckeint,.  Zu  diesem  Zwecke 
beniitzen  wir  die  umgeformte  statiscke  Gleickung  (S.  228)  und  setzen 

darin  p  =  p.  Sie  ist:  &=  ^  ^  •  Indem  wir  sie  nack  t,  x  und  y  par- 


12 


dz 


tiell  differenzieren,  erkalten  wir  und  •  Setzen  wir  alle  diese 

Werte  sowie  die  oben  angegebenen  GroBen  u  und  v  in  die  Gleickuno- 

o 

der  adiabatiscken  korizontalen  Bewe^unsr  -S  =  —  u  —  —  v  —  eiu  so 

°  8  dt  dx  dy 

erkalten  wir: 


dp  dp  =  g  rajp  dp  _  d_p  dp  ~|2) 
d z  dzdt  l  i_dy  dxdz  dx  dydzj 


Dies  ist  eine  Differenzialgleickung  des  Druckes,  bzw.  der 
GroBe  p *  =  p,  welcke  unter  der  Bedingung  adiabatiscker  Horizontalbe- 
wegung  die  zeitlicken  Yeranderungen  aus  den  momentanen  Gradienten 
zu  berecknen  gestattet.  Die  Integration  der  Gleickung  wiirde  einen 
guten  Teil  der  synoptiscken  Druckveranderungen,  die  tagtaglick  auf- 
treten,  erklareu  und  vorausseken  lassen;  dock  ist  dieselbe  nickt  all- 
gemein  durck fiikrbar. 

Yon  Interesse  ist  die  Bedingung  fiir  Unveranderlickkeit  des  Druckes, 


7)  h 

d.  k.  fiir  stationiiren  Zustand,  =  0.  Hierzu  muB  okiger  Klammeraus- 

druck  versckwinden,  was  gesckiekt,  wenn:  ^ 
dp  dp 


~d_P 

dx 

dp 

-dy. 


=  0. 


Nun  ist  ~  .  Dieser  Quotient  ist  aber  die  Tangente  des  Winkels 

dp  dp 

dy  dy 

a  welcken  der  Druckgradient  mit  der  positiven  ?/-Ackse  bildet.  Die 
obige  Bedingung  fur  stationare  Druck verkaltnisse  bedeutet  also 
einfack,  daB  die  Gradienten  und  mithin  auck  die  Isobaren  ober- 
kalb  eines  Ortes  in  jedem  Niveau  die  gleicke  Ricktung  kaben 
miissen.  Dies  ist  eine  Massenverteilung,  die  voraussetzt,  daB  die  Iso- 
tkermen  mit  den  Isobaren  in  jedem  Niveau  zusammenfallen.  Die  gleicke 
Bedingung  fiir  stationare  Bewegung  wurde  sckon  oben  (S.  156)  auf 
voilig  anderem  Wege  gefunden. 

1)  Ygl.  F.  M.  Exner,  Wien.  Akad.  Sitz-Ber.  Bd.  119,  Abt.  Ila,  1910. 

2)  F.  M.  Exner,  a.  a.  0. 
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Drnck&nderung  und  Winddrehung  mit  der  Hohe 

Sobald  die Isobaren  nicht  mehr derartig „symmetnscb“  vei lau<*"’ ^ "  “ d 
0  Setzen  wir  auf  der  linken  Seite  unserer  allgememen  Ditteren- 


1!>  > 
dz?!t  <^' 


i 

dt 


zialgleickung  #  wieder  ein,  so  ergibt  sicb:  ^ 

Das  beilit  also:  Drehen  sich  die  Isobaren  mit  zunebmender 
Hohe  an  einer  Stelle  der  Atmosphare  gegen  den  Ubrzeiger  (wobei  « 
zunimmt)  oder  nach  links,  so  Blit  daselbst  d.e  potent.elle  Tem- 

peratur,  und  umgekebrt  (nordl.  Halbkugel). 

Wiirde  in  der  ganzen  Luftsaule  eine  derartige  Drebung  anhalten, 
so  wiirde  die  potentielle  Temperatur  iiberall  fallen  und  mitbin  jede 
Scbicbte  zu  einer  Steigerung  des  Bodendruckes  (nacb  der  Gleickung 
auf  S.  229)  beitragen.  Sind  die  Isobarendrebungen  in  verschiedenen 
Hbben  verscbieden  gericktet,  so  ist  die  Druckiinderung  das  Resultat 
dieser  sicb  zum  Teil  aufbebenden  Scbicbteneinfliisse.  Die  Bodendruck- 
anderung  kann  natiirlicb  nur  dann  ricbtig  hervorgeken,  wenn  die  Druck- 
iinderung  am  oberen  Ende  der  Saule  gegeben  ist. 

Wenn  fur  ein  Gebiet  der  Erdoberflacbe  die  ^  erteilung  des  Boden¬ 
druckes  und  auBerdem  die  Temperaturverteilung  im  Raume  bis  zur 
Kobe  h  gegeben  ist,  so  ist  die  ganze  Massenverteilung  bestimmt  und 
die  Deformation  der  Isobaren  mit  der  Holie  festgelegt.  Damit  ist  dann 
aucb,  von  beschleunigten  Bewegungen  abgeseben,  der  Zustand  der  adia- 
batiscben  Bewegung  im  ganzen  Raume  gegeben.  Nebmen  wir  an,  daB 
sicb  die  Druckverteilung  in  der  Hoke  h  nicbt  iindert,  so  folgt  aus 
diesem  Bewegungszustand  eine  ganz  bestimmte  Umbildung  in 
der  Yerteilung  von  Druck,  Temperatur  und  Bewegung  darunter. 
Diese  Veranderung  auszudriicken  ist  der  Sinn  unserer  Differenzialglei- 
chung  fur  p.  Wir  konnen  aus  ibr  bisher  freilicb  nur  die  momentane 
Veranderung  eines  Zustandes  ableiten,  da  die  Integration  feblt. 

Es  ist  nicbt  zu  vergessen,  daB  obige  Drebungs-Regel  mit  der  nor- 
malen  Rechtsdrebung  der  Isobaren  in  den  untersten  Scbicbten,  die  durcb 
die  Bodenreibung  veranlaBt  ist  (vgl.  Abscbnitt  39),  nicbts  zu  tun  bat, 

Jene  Regel  wird  unmittelbar  verstiindlicb,  wenn  wir  bedenken,  daB 
bei  reibungsloser  stationiirer  Bewegung  die  Luft  den  Isobaren  entlang 
flieBt.  Es  sollen  z.  B.  an  der  Erdoberflacbe  zwei  Isobaren  pv  j)2  gerad- 
linig  von  Norden  nacb  Suden  verlaufen,  der  tiefe  Druck  liege  im  Westen 
(Fig.  52b).  Im  Norden  sei  die  Luft  kiilter  als  im  Suden;  dann  nimmt 
der  Diuck  im  Norden  mit  der  Hohe  rascber  ab  als  im  Suden.  Wenn 
eine  Isobare  unten  von  S  nach  N  verlauft,  so  muB  eine  andere  in  ge- 
ringer  Hohe  dariiber  schon  nacb  recbts  gedreht  sein,  also  einen  Verlauf 
von  S  z.  W  gegen  N  z  E  haben  (p[,  p,).  Da  nun  die  angenommene 
ruckverteilung  am  Boden  mit  einer  Luftbewegung  von  S  nacb  N  Hand 
m  and  geht,  so  muB  diese  Bewegung  die  warmere  Luft  aus  dem  Siiden 
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Regel  cler  Winddrehung 
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a  Die  potentielle 
Temperatur  fdllt. 


S 


Fig.  52. 


b  Die  potentielle 
Temperatur  steigt. 


“f1®  St®U®  !le!'.  k“lterf 1  “ordliclien  befdrdern,  die  potentielle  Temperatur 
am  BodI  m  d6r  MehrZahl  d8r  Schicht“  -  **  KS 

Man  kann  demnacb  aucli  sagen:  Stromt  die  Luft  oberhalb 
ernes  Niveaus  aus  dem  Tiefdruekgebiet  dieses  Niveaus  herans 
so  steigt  die  potentielle  Temperatur  daselbst,  und  umgekehrt’ 

In  Fig.  52  ist  das  Schema  fur 
diese  Anderung  dargestellt;  die 
drei  Geraden  tv  t2,  t3  sind  Isotker- 
men,  die  ausgezogenen  Geraden 
Isobaren  im  unteren  Niveau;  die 
gestrickelten  Isobaren  p[  und  p* 
im  oberen  Niveau  ergeben  sick 
aus  der  Temperaturverteilung. 
Halt  die  Linksdrehung  der  Iso¬ 
baren  gegen  oben  in  a),  die 
Recktsdrekung  in  b)  in  kokeren 
Niveaus  an,  so  bedeutet  ein  Fal¬ 
len,  bzw.  Steigen  der  potentiellen 
Temperatur  ein  Steigen,  bzw.  Fallen  des  Druckes  am  Boden. 

Des  weiteren  werden  dann  die  Isobaren  pvp2  in  beiden  Fallen  (a  und  b) 
nach  reckts  wandern,  also  senkreckt  zur  Ricktung  des  Temperatur- 
gradienten,  wobei  sie  allerdings  keine  Geraden  mekr  zu  bleiben  brauchen. 
Eine  derartige  allgemeine  Verschiebung  der  Isobaren  senkreckt  zum 
Tern  per  aturgefalle,  also  im  allgemeinen  von  Westen  nach  Osten,  wird 
von  den  synoptiscken  Wetterkarten  bestatigt1).  Je  groBer  das  Tempera- 
turgefalle,  desto  groBer  wird  die  Drekung  der  Isobaren  mit  der  Hoke  (der 
Winkel  z/ a),  desto  rascker  versckieben  sick  dakerauckdie  Druckgebilde. 

Die  haufio’e  Beweomng  der  Isobaren  von  Westen  nach  Osten  hat  dem- 

o  O  o 

nach  den  gleichen  Grund,  wie  der  normale  Westwind  der  kokeren  Breiten. 

Dadurck,  daB  auf  den  Druck  am  Boden  alle  Hohensckickten  von  Ein- 
fluG  sind  und  die  Temperatur  nickt  zonal  verteilt  ist  sondern  auch  in 
einem  Breitenkreise  bedeutende  Unterschiede  aufweist,  wird  die  Ver- 
anderung  der  Bodenisobaren  so  verwickelt,  wie  man  sie  tatsachlick  findet. 
Die  allgemeine  Westostbewegung  bleibt  zwar  deutlick  erkennbar,  es 
treten  aber  Bewegungskomponenten  in  nordlicker  oder  sudlicker  Rick¬ 
tung  kinzu,  welcke  eine  Voraussage  der  kommenden  Druckveranderungen 
auf  den  synoptiscken  Wetterkarten  sekr  ersckweren. 

Die  obigen  Uberlegungen  gelten  alle  nur  bei  adiabatiscker  Bewegung. 
Sobald  der°Luft  Warme  °zugefiihrt  oder  entzogen  wird,  treten  Modi- 
fikationen  ein>  auf  die  wir  spater  zuriickkommen. 


1)  Vgl.  auch  H.  Rotzoll:  Zur  Verwertung  von  Pilotballonen  un  Wetter- 
dicnst,  lnaug.-Diss.,  Berlin,  1912. 


Gleichzeitige  Druek-  und  Temperaturanderung 
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71.  Ergebnisse  der  Statistik  iiber  die  Beziehungen  der 
Veranderlichen  in  der  Atmosphare  zueinander.  Hatte  die  A  mo- 
sphare  eine  konstante  ungemein  geringe  Schichtdicke,  so  wur  e 
mo ge  des  verschiedenen  spezifischen  Gewichies  kalter  und  warmer  Luit 
jede  an  einem  Orte  auftretende  Erwarmung  mit  Emiedngung,  jede  A  3- 
kiihlung  mit  Erhohung  des  Bodendruckes  yerbunden  sein  *).  Tatsachlich 
beobachtet  man  auch  nicbt  selten  in  der  Niederung  ein  entgegengesetztes 
Verhalten  von  Luftdruck-  und  Temperaturanderungen,  wenn  auch  nicbt 
so  regelmafiig,  wie  es  unter  der  obigen  Voraussetzung  zu  erwarten 
Ware.°  Dock  ist  namentlick  bei  Kalteeinbrucken  in  Amerika  und  Asien 
das  Steigen  des  Barometers  eine  normale  Ersckeinung“)  und  Lkkolm3) 
hat  die  Ergebnisse  seiner  Untersuckungen  dahin  zusammengefaBt,  daB 
das  Barometer  an  der  Erdoberflaclie  fallt,  wenn  die  Temperatur  in  der 
Hoke  steigt,  und  umgekekrt. 

Der  Grund  dafiir,  daB  die  Anderung  des  Bodendruckes  nickt  genau 
der  negativen  Temperaturanderung  an  der  Erdoberflache  proportional 
ist  (vgl.  S.  227),  liegt  offenbar  darin,  daB  der  Luftdruck  an  der  Erd- 
oberflacke  der  Effekt  aller  Luftsckickten  zusammen  ist;  dabei  kounen 
die  Temperaturanderungen  in  der  Hoke  anderes  Vorzeicken  kaben  als 
die  am  Boden. 

Wahrend,  wie  gesagt,  am  Boden  die  gleickzeitigen  Druek-  und  Tem- 
peraturschwank ungen  kaufig  entgegengesetzte  Vorzeicken  haben,  hat 
namentlick  Hann4)  nackgewiesen,  daB  aufBerggipfeln  beiDruckerkokung 
Erwarmung,  bei  Druckerniedrigung  aber  Abkiiklung  die  Regel  ist.  In 
neuerer  Zeit  kaben  die  zahlreichen  BaLlon-  und  Drackenaufstiege  das 
Material  zur  Untersuckung  dieser  Verhaltnisse  auch  in  hoheren  Lagen 
geliefert  aber  keine  einfacken  Resultate  gegeben.  So  hat  Trabert5) 
statistisck  die  Satze  abgeleitet:  Unter  warmen  Luftsaulen  fallt  der  Druek, 
unter  kalten  steigt  er.  Weiter  aber:  Vorn  Tage  der  warmen  Luftsaule 
zum  Nachtage,  also  wenn  die  Temperatur  bereits  fallt,  findet  nock  imrner 
eine,  aUerdings  schwachere,  Luftdruckabnakme  statt.  Der  erste  Satz  ist 
ein  Beweis,  daB  am  Tage  der  extremen  Temperatureu  die  betrackteten 
Luftsaulen  (sie  reichten  bis  5  km  Hoke)  fur  die  Bodendruckanderung 
den  Ausschlag  gaben;  der  zweite,  daB  bis  zum  Nachtage  die  oberen 
Schicliten  die  entgegengesetzte  und  starkere  Wirkung  auf  die  Boden- 
drucksehwankungen  batten  als  die  unteren. 

Uer  parallele  Gang  von  Luftdruck  und  Temperatur,  den  H; 


ami 


18881V  f'  Z  B  Dechevrens  und  Hanns  Resultate  bei  Hann,  Met.  Zeitsch. 

2)  H.  v  Ficker,  Met.  Zeitsch.  1912  S  S80 

3)  Met.  Zeitsch.  1907,  S.  1. 

4)  Met.  Zeitsch.  1S88,  S.  7  und  neuerdings  1914,  S  474 

1909,  a.  ieo9.e  191°’  S' 801,  4”fahr,ith«  “  Wen.  Site  -Ber.,  Bd.  118,  Ab.  II  a, 
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Korrelationen 


fttr  Berggipfel  nackgewiesen  hat,  scheint  demnach  auch  an  den  Nach- 

tagen  der  Temperaturextreme  in  hoheren  Schichten  der  freien  Atmo- 
sphare  vorzukommen. 

Dei  Wideispruch  dieser  Resultate,  die  aus  verschiedenen  Beobach- 
tungen  und  auf  sebr  ungleiche  Weise  gewonnen  wurden,  kann  zum 
grobten  Teil  aufgeklart  werden  (vgl.  das  nachste  Kapitel).  Docb  siebt 
man  aus  ihnen  scbon  so  viel,  daB  die  niedrigen  und  hoheren  Schichten 
fih  die  Bodendruckanderungen  von  recht  ungleicher  und  einander  teil- 
weise  widersprechender  Bedeutung  sind. 

Unter  diesen  Umstanden  war  es  sehr  vorteilhaft,  daB  W.  H.  Dines1) 
die  Atmosphare  in  einen  oberen  und  unteren  Teil  schied  und  diese 
beiden  gesondert  auf  statistischem  Wege  untersuchte.  Yermoge  der 
Zweiteilung  der  Atmosphare  in  Tropo-  und  Stratosphare  lag  es  nahe, 
als  unteren  Teil  die  erstere  (bis  zu  9  km  Hohe),  als  oberen  die  letztere 
aufzufassen.  Dines  beniitzte  hierbei  die  Ergebnisse  einer  groBen  Zahl 
von  einzelnen  europaischen  Ballonaufstiegen.  Aus  ihnen  leitete  er  nach 
der  Korrelationsmethode  Regeln  fiber  die  Beziehungen  der  Ver'ander- 
lichen  zueinander  ab.  A.  Schedler2)  hat  in  ahnlicher  Weise  jene  Auf- 
stiege  behandelt,  welclie  an  zwei  aufeinanderfolgenden  Tagen  von  dem- 
selben  Ort  aus  stattfanden  (Serienaufstiege).  Aus  diesen  kann  daher 
die  wirkliche  Variation  der  GroBen  von  einem  Tag  zum  andern  ent- 
nommen  werden. 

Dines  betrachtete  die  folgenden  GroBen: 

1.  Luftdruck  am  Boden, 

2.  Temperatur  an  der  unteren  Grenze  der  Stratosphare, 

3.  Hohe  der  Tropospliare, 

4.  Luftdruck  in  9  km  Hohe, 

5.  Mitteltemperatur  der  untersten  9-km-Schichte. 

Schedler  hat  die  Anderungen  dieser  gleichen  fiinf  GroBen  von  einem 

Tag  zum  nachsten  untersucht. 

Yersteht  man  unter  r35  z.  B.  den  Korrelationsfaktor  zwischen  der 
3.  und  5.  GroBe,  so  geben  folgende  Zahlen  einige  Resultate  der  beiden 


Autoren: 

Dines  Schedler 
r12  =  -  0,59  -  0,38 

rls  =  0,69  0,29 

ru  =  0,66  0,45 

=  °,46 


Dines 

Schedler 

^*23 

—  0,65 

-0,47 

r2i  = 

-0,49 

-  0,33 

0,83 

0,73 

^45  = 

0,92 

0,87. 

Die  Sicherheit  der  durch  diese  Zahlen  angegebenen  Beziehungen 
wachst  mit  der  GroBe  der  Faktoren  r  und  zugleich  werden  emfache  Be- 


1)  Brit.  Met.  Off.,  Oeophys.  Mem.  Nr.  2,  The  vertical  Distribution  of  Tem 

perature  in  the  Atmosphere  over  England. 

2)  Beitr.  z.  Physik  d.  freien  Atmosphare,  Bd.  VII,  b.  «»• 
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ziehuDgen  durch  groBe  r  ausgedruckt.  Wir  betraclUen  dahci  d w  Fak 
toren  der  GroBe  nacb.  Der  groBte  Faktor  r«  giM  eme  Tatsache Jieder, 
die  schon  fruber  (S.  223)  be.procl.en  wurde  und  deren  E»td“k“g  wje 
leicbt  die  wichtigste  Errungenscbaft  der  neueren  Meteorologie  isk  W 
dort  gesagt,  ist  es  der  ausgleicbenden  Wirkung  der  Erdoberflache  au 
Druckdifferenzen  zuzuschreiben,  wenn  fiber  warmen  Teilen  der  l.opo- 
sphare  der  Druck  so  regelmaBig  boch  ist  und  umgekebrt.  Diese  aus- 
nleicbende  Wirkung  wird  dann  besonders  stark,  wenn  der  Temperatur- 
gegensatz  der  Massen,  die  anfanglich  nebeneinander  unter  hohem  un 
tiefem  Druck  lagen,  besonders  groB  war,  da  hierdurcli  der  Auftneb  der 
warmen  Massen  und  das  Einstromen  der  kalten  unter  dieselben  sehr 
erleichtert  wird.  Wir  kommen  hierauf  noch  zuriick  (S.  246). 

Der  zweitgroBte  Faktor  r34  besagt,  daB  in  der  Regel  der  Luftdruck 
in  9  km  um  so  hoker  ist,  je  boher  in  der  Saule  die  Stratospbarengrenze 
liegt.  Eine  sichere  Erklarung  dieser  Regel  steht  nocb  aus,  sie  erinnert 
sebr  an  die  durcbschnittlicbe  Verteilung  von  Luftdruck  und  Stratospbaren¬ 
grenze  kings  eines  Meridians.  Wiihrend  des  Sommers  ist  nacb  Pepplers 
Bereclmungen  (vgl.  S.  186)  der  Luftdruck  in  10  km  Holie  in  den  Tropen 
um  etwa  14  mm  holier  als  in  den  gemaBigten  Breiten;  dabei  liegt  die 
Stratospbare  dort  bedeutend  bober  als  bier.  Wenn  nun  iiber  einem 
Orte  zu  verschiedenen  Zeiten  abnlicbe  Beziebungen  gefunden  werden, 
so  lieBe  sicb  dies  damit  erklaren,  daB  eine  ganze  Luftsaule,  bestebend 
aus  Tropo-  und  Stratospbare  zusammen,  sicb  aus  niedrigen  Breiten  in 
bobere  und  umgekebrt  verlagert. 


Andererseits  ist  es  auch  moglicb,  daB  wir  es  bier  mit  einem  Strab- 
lungseffekt  lokaler  Art  zu  tun  baben,  daB  z.  B.  die  bobe  Stratospbaren¬ 
grenze  sicb  unter  giinstigen  Umstanden  in  lioberen  Breiten  ausbildet; 
in  diesem  Falle  miiBte  die  gleicbzeitige  Drucksteigerung  in  9  km  durcb 
Erwarmung  und  Ausdebnung  der  Tropospbare  darunter  zustande  kommen 
Beides  wurde  durcb  warmes  klares  Wetter  begiinstigt,  wie  es  in  unseren 
Hochdruckgebieten  berrscbt. 

Eine  Entscbeidung  daruber,  ob  das  gleicbzeitige  Auftreten  boben 
Druckes  in  9  km  und  bober  Lage  der  Stratospbare  auf  lokalen  Ursacben 
oder  auf  meridionaler  \  erlagerung  der  Luftsaulen  berubt,  scbeint  der- 
zeit  nocb  nicbt  moglicb.  Vielleicbt  kommt  beides  vor.  Die  gleichen 
zwei  Ursacben  konnen  aucb  fiir  die  Beziebung  zwiscben  Temperatur 
und  Hohengrenze  der  Stratospbare  verantwortlicb  gemacbt  werden  (r.,3) x). 
In  12  1 ' i s  1  o  km  Holie  betragt  das  TemperaturgeFalle  gegen  den  Aquator 
etwa  1 2°(  auf  den  Meridiangrad.2)  Bei  meridionalen  Verscbiebungen  der 
Luft  kann  die  Temperatur  also  dort  oben  bedeutende  Veranderungen 


1)  Vgl.  auch  Wagner  a,  a.  O’,  und  Wegener 

Atmos.  Bd.  Ill,  S.  206.  8  ’ 

2)  F.  M.  Exner,  Met.  Zeitsch.  1913,  S.  429. 


Beitr.  z.  Pbysik  d.  freien 
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Anderung  des  Bodendruckes 


erleiden.  Andererseits  bewirkt  die  Strahlung,  daB  (ygl.  S  63^  bei  zu- 
nebmendem  Gebalt  der  Atmosphere  an  Wasserdampf  die  Hohe  der 
Xroposphare  wiichst,  die  Temperatur  der  Stratosphere  aber  abnimmt 
so  wie  es  die  Beobachtungen  zeigen.  ; 

Die  Beziehung  zwiscken  Temperatur  der  Stratosphare  und  Luft- 
iuc  m  km  Hohe  (r24)  erklart  sick  uugezwungen  aus  den  Kor- 
relationen  r2S  und  r34.  Der  Faktor  r24  ist  kleiner  als  die  beiden  an¬ 
deren  well  diese  Beziehung  durch  die  beiden  anderen  vermittelt  wird. 
Der  Umstand,  daB  liber  hohem  Druck  die  Stratosphare  kalt  ist  und 
umgekekrt,  fuhrt  dazu,  daB  mit  weiter  zunehmender  Hohe  sich  die 
Druckanomalien  wieder  allmahlich  ausgleichen.  Die  relativ  groBten 
Druckanomalien  sind  daher  an  der  Grenze  von  Strato-  und  Troposphare 
zu  erwarten.1) 

Es  bleiben  noch  die  Ivorrelationen  zwischen  den  Veranderlichen 
in  dei  Hohe  und  dem  Bodendruck  zu  besprechen.  Sie  sind  insgesamt 
nicht  besonders  groB,  so  daB  die  Veranderung  des  Luftdrucks  am  Erd- 
boden  von  keiner  der  betrachteten  Yariablen  allein  in  hohem  MaBe 
beeinfluBt  wird.  Dieser  Umstand  erschwert  natiirlich  ungemein  das 
Yerstandnis  der  Bodendruckschwankunsen. 

Differenziert  man  die  barometrische  Hohengleichung  nach  dem 
Luftdruck  am  oberen  (p)  und  unteren  Ende  (P)  der  Saule  und  nach 
der  Mitteltemperatur  ( T ),  so  wird 


A? 


Ap 

P 


qli 

~RT 


A  T. 


Man  sollte  hiernach  erwarten,  daB  der  Luftdruck  am  Boden  durch- 
schnittlich  sowohl  mit  zunehmendem  Druck  p ,  als  mit  abnehmender 
Temperatur  T  zunimmt.  Dock  ist  nach  den  statistischen  Ergebnissen 
nur  das  erste  der  Fall,  wenn  man  okne  Riicksicht  auf  die  eine  Ver- 
anderliche  die  Abhangigkeit  des  P  von  der  anderen  untersucht.  Nach 
Dines  ist  die  Abhangigkeit  des  P  von  p ,  das  r14  =  0,66,  die  des  P 
von  T  aber  r15  =  0,46  nicht  etwa  negativ,  wie  man  erwarten  sollte.  Im 
Durchschnitt  ist  danach  die  Luft  bis  zu  9  km  Hohe,  welche  liber  hohem 
Druck  liegt,  in  Europa  relativ  warm,  ganz  wie  dies  Hann  fur  die  euro- 
paischen  Antizyklonen  aus  Gipfelbeobachtungen  festgestellt  hat.  Der 
Druck  am  Boden  ist  relativ  hoch,  obwohl  die  Luft  der  untersten  9  km 
warm  ist,  der  Druck  in  9  km  ist  daher  urn  so  holier,  wie  ja  oben  schon 

mitgeteilt. 

Wir  miissen  sclilieBen:  Es  bestehtzwar  infolge  der  druckausgleichen- 
den  Wirkung  der  Erdoberflacke  stets  die  Tendenz,  daB  unter  hohem 
Druck  in  9  km  warme  Luft  liegt  und  umgekehrt.  Da  die  Erdoberflacke 
aber  nicht  imstande  ist,  die  Unterschiede  des  Bodendruckes  vollig  aus- 


1)  W.  N.  Shaw,  Journ.  Scot.  Met.  Soc.,  Ill  Serie,  Vol.  16,  Nr.  30,  1913 
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mrleichen  so  bleibt  durchschnittlich  ein  Rest  dcs  hohen  Druckes  \on 
ollb’ncch  ,:  Boden  erhalten,  trot,  der  hohen  Temperatur  darnber; 

dahDiedZp— dernngen  der  untersten  9  km  haben  daher  keine 
entscheidende  Bedeutung  fur  das  Vorzeiehen  der  Bodendruckan  Jrungen. 
Die  Druckschwankungen  in  der  Hoke  smd  fur  dasselbe  best,  m  men  del, 

wie  man  ubrigens  auch  aus  der  Zunalime  des  Wertes  -£  mit  der  Hohe 

nach  Schedlers  Berechnubgen  erkennt  (Tabelle  S.  222). 

Sehreibt  man  namlich  die  Druckanderung  am  Boden  in  der  horn) 


P 


4P  =  4p  „  - 
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um\  berucksichtigt,  daB  die  wirklich  vorkommenden  Ap  nach  oben  bis 
10  kin  nicht  abnehmen  (vgl.  jene  Tabelle),  so  lolgt,  daB  das  erste  Glied 
rechts  in  obiger  Gleichung  bedeutend  groBer  ist  als  zlP,  damit  dies 
moglicli  sei,  muB  A  T  das  Vorzeiehen  von  Ap  haben,  das  zweite  Glied 
muB  von  dem  ersten  in  Abzug  kommen,  AP  erscheint  als  kleine 
Differ enz  zweier  groBer  Zahlen,  was  fiir  die  Voraussicht  der 
Bodendruckanderungen  sehr  ungiinstig  ist.  Denn  die  Anderungen  von 
Druck  in  der  Hohe  und  Temperatur  darunter  kompensieren  sich  der 
Hauptsache  nach  in  ihrer  Wirkung  auf  den  Bodendruck;  es  scheint 
ziemlich  zufallig  zu  sein,  welche  Wirkung  im  einzelnen  Fall  iiberwiegt, 
wenn  auch  die  erstere  haufiger  ist. 

Die  Ursache  der  Druckschwankungen  in  9  km  Hohe  liegt  zweifellos 
zum  Teil  in  Temperaturschwankungen  dariiber.  Um  zu  erkennen,  wie 
nun  eigentlich  ein  hoher  oder  tiefer  Druck  am  Boden  zustande  kommt, 

welche  Schichten  kierfiir 
ausschlaggebend  sind,  hat 
A.  Schedler  (a.  a.  0.)  den 
mittleren  EinfluB  der  Tem- 
peraturveriinderungen  der 
Kilometerschichten  bis  zu 
14  km  berechnet.  Die  fol- 
genden  Zahlen  geben  die 
Druckiinderungen  am  Bo¬ 
den  in  mm  Hg,  hervorge- 
bracht  durch Schichten  von 
je  1  km  Dicke*,  ihre  Summe 
gibt  die  Druckanderung 
am  Boden,  wie  sie  sich  im 
Mittel  aus  einer  groBeren 
Zahl  von  Simultanaufstie- 
gen  herausstellte. 


Scliichte 

Beitriige  der  Schichten,  wenn 
am  Boden  der  Druck 
steigt  fiillt 

Erde  —  1  km 

0,24  mm 

—  0,34  mm 

1—  2 

0,12 

—  0,26 

2—  3 

0,16 

—  0,18 

3—  4 

0,01 

0,04 

4—  5 

—  o,09 

0,04 

5 —  6 

—  0,12 

0,11 

G—  7 

—  0,16 

0,15 

7—  8 

—  0,24 

0,04 

8—  9 

—  0,02 

0,01 

9  —  10 

0,37 

—  0  25 

10  —  11 

0,70 

—  0,51 

11  —  12 

0,89 

—  0,10 

12—13 

0,36 

0,08 

13—14 

0,29 

0,13 

Restglied 

2,77 

—  2.17 

Summe 

5,28 

—  3,21 
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Druckanderungen  oberkalb  14  km 


Der  recht  regelmaBige  Gegensatz  im  Vorzeichen  der  beiden  Reihen 


i*i,,  .  .  v  /  uuueuui  uoKanae- 

rungen  direkt  entgegenarbeiten,  wahrend  im  Gebiet  der  Stratospbare  der 

Sitz  der  eigentlicb  wichtigen  Temperaturanderungen  ist;  und  zwar  liefert 


die  S ubstratosphare  groBe  Beitrage  zu  den  Bodendruckscbwankuno-en 
die  groBten  stammen  aber  aus  der  Hobe  iiber  14  km;  sie  kommen  durcb 
die  Restglieder  zum  Ausdruck,  welcbe  stets  das  Vorzeicben  der  Boden- 
druckanderungen  besitzen.  Ob  diese  Restglieder  durcb  Temperatur- 
scbwankungen  oberbalb  14  km  entstelien  oder  durcb  lokale  Luftauf- 
haufungen,  ob  sie  also  tbermiscb  oder  dynamiscb  verursacbt  sind,  kann 
jetzt,  wie  scbon  oben  bemerkt,  nicbt  entscbieden  werden.  Aucb  ist  es 
nocb  immer  moglicb,  daB  sich  diese  Restglieder  zum  Teil  als  Fehler 
in  der  Reduktion  der  Ballonregistrierungen  berausstellen  werden.  Docb 
biBt  sicb  scblieBen,  daB  die  europaiscben  Bodendruckscbwankungen 
ibren  Sitz  zum  groBten  Teil  in  der  Stratospbare  baben  und  die  Tropo- 
spbare  im  Durcbscbnitt  einen  ausgleicbenden,  maBigenden  EinfluB  auf 
die  Druckveriinderungen  dort  oben  besitzt.  Allerdings  werden  wir  im 
nacbsten  Kapitel  in  den  boenartigen  Erscbeinungen  Ausnahmen  von 
dieser  Regel  begegnen. 

Aucb  ist  es  wabrscbeinlicb,  daB  die  obigen  Ergebnisse;  die  fur  Europa 
gelten;  nicbt  obne  weiteres  verallgemeinert  werden  diirfen.  In  Nord- 
amerika  mogen  die  boberen  Scbicbten  keine  so  groBe  Rolle  bei  den 
taglicben  Druckscbwankungen  spielen  wie  bier.  Die  unperiodiscben 
Veriinderungen  scheinen  dort  zum  Teil  in  niedrigeren  Scbicbten  yor  sicb 
zu  geben;  wie  daraus  erbellt,  daB  man  baufiger  als  in  Europa  aus 
der  gegenseitigen  Lage  yon  Isobaren  und  Isotbermen  an  der  Erdober- 
flacbe  einen  ricbtigen  ScbluB  auf  die  Druckveriinderung  zieben  kann 


(ygl.  S.  229). x) 


1)  F.  M.  Exner,  Sitzber.  Wien.  Akad.  Bd.  115,  Abt.  11a,  1906,  S.  1171. 


Zwolftes  Kapitel. 

Unperiodische  Veranderungen  in  synoptischer  Darstellung. 

72.  Kalteeinbruche  und  Gewitterboen.  Einer  der  wichtigsten 
m  eteorologischen  Vorgange  ist  das  Eindringen  kalter  Luft  in  em  warmeres 
Gebiet.  Vermdge  ihres  grOBeren  spezifiscben  Gewuhtes  hat  die  kal 
Masse  das  Bestreben,  sich  unter  die  wiirmere  auszubreiten.  Dabei  kommt 
sie  entweder  von  der  Seite  oder  von  oben.  Das  Ergebms  ist  in  beiden 
Fallen  ein  Sinken  der  kalten,  ein  Steigen  der  warmen  Luft,  mitbin  em 
Sinken  des  Schwerpunktes  der  gesamten  Masse,  em  Verlust  poten- 
tieller  Energie,  aus  dem  sich  nach  4bschmtt48  die  Entstehung  betracht- 
licher  lebendiger  Kraft  erkliiren  laBt.  Der  Kalteeinbruck  ist  in  diesem 
Sinn  die  allgemeine  Bedingung  zur  Entstehung  von  Stiirmen  iiberhaupt, 
und  seine  groBe  Bedeutung  ist  darait  schon  gekennzeichnet. 

Man  bezeichnet  den  Vorgang  auch  haufig  als  „Boe“;  der  Wechsel 
der  Windrichtung  und  die  Zunahme  der  ^indstarke  bilden  mit  der  Ab- 
kiihlung  zusammen  die  wichtigsten  Merkmale  der  Erscheinung.  Aus  dem 
haufig  gleichzeitig  auftretenden  Barometeranstieg  (der  Gewitternase) 
schloB  man,  daB  die  kalte  Luft  von  der  Seite  her  am  Boden  vordringt 
und  die  dort  lagernde  warme  verdrangt.1)  Die  ersten  Beobachtungen 
dieser  Art  wurden  im  Gebirge  gemacht.  Indem  die  kalte  Masse  gegen 
einen  Berghang  stromt,  erscheint  sie  anfangs  am  FuB  desselben, 
spater  erst  in  der  Hohe,  scheint  sich  also  keilformig  unter  die  vorlie- 
gende  warme  Masse  zu  schieben  und  dabei  allmahlich  anzuschwellen. 
Die  Drncksteigerung  z/P  am  Boden  entspricht  einer  Abnahme  der  Mittel- 
temperatur  z/P  der  Luftsaule  /i;  aus  z/P  und  z/P  kann  man  mittels 
der  statischen  Grundgleichung  die  Hohe  des  Kalteeinbruches  berechnen, 
wenn  man  annimmt,  daB  oberhalb  der  kalten  Masse  derDruck  dergleiche 
geblieben  ist.  So  erhiilt  man  leicht: 


h  =  ~ 
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M.  Margules2)  und  H.  v.  Ficker3)  haben  diese  „statische  Theorie 
der  Druckstufen“  niiher  studiert  und  u.  a.  gefunden,  daB  die  kalte  Luft 

1)  Die  ersten  l  ntersuchungen  fiber  die  Dynamik  der  Boen  verdanken  wir 
W.  Koppen  (Annal.  d.  Hydrogr.  1882)  und  M.  Mailer  (Deutsche  Met.  Zeitsch. 
1884).  kine  neue  ll»ersicht  gibt  Koppen  in  Annal.  d.  Hydroer  1914  S  SO1! 

2)  Met.  Zeitsch.  1898,  S.  2.  *  *  ' 

,  ,.3>  “enkKhr.  Wien  Akad  Bd.  80,  S.  132,  !906;  nach  Ficker  iat  die  Sta„uns 

alter  Luft  auch  die  Ursache  der  eigentumlicben  Keile  bohen  Druckee  an  der 
iNordseite  der  Alpen. 
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Ausbreitung  kalter  Massen 


S,;br  die  H?h®  d“  A  Pen  anSchwellen  kann,  daB  aber  in  dor  Hohe 
dabei  der  Drunk  haufig  abnumnt;  dies  entspricht  don  statistischen  Er 

gebn'ssen  rm  vongen  Kapitel.  Dor  seitliche  ZufluB  kalter  Luft  am  Boden 

bp  ”-V0n  ei"em  ZufluB  besonders  warmer  Luft  in  der  Hohe 

begleitet  zu  sem  die  Druckstufe  am  Boden  wird  hierdurch  vermindert 

.Vi  s.e  kann  auch  ganz  fehlen;  in  diesen  Fallen  erhalt  man  naturlieh  h 
nach  obiger  Formel  zu  klein. 

, .  hat  Schmidt’)  durch  Labovatoriumsversuclie  gozeiot,  daB 

10  ba U®  Laft  mcht  wirklick  keilforraig  unter  die  warme  dringt,  sondern 
an  der  Spitze  eher  hoher  ist,  so  daB  ein  „Kopf  kalter  Luft”  vorstoBt, 

_  "  "P  -  _  _  Winter  deni  dann  eine  Einsckniirun 
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Fig.  53. 


folgt.  Der  Kopf  verdrangt  die  warme 
Lult  seiner  Begrenzung  entlang 
nach  oben  mid  riickwarts,  wodurcli 
die  baufigen  Kondensationsvorgange 
hei  Gewitterboen  erklarlick  werden. 
Die  warme  oben  riickstromende 
Luft  verursackt  den  Druckfall  in  der 
Hoke,  von  dem  eben  die  Rede  war. 
Ein  Durchschnitt  durcb  die  Massen 
langs  der  Fortpflanzungsrichtung  wird  in  Fig.  53  gegeben.2)  Die  aus- 
gezogene  Linie  ist  die  Begrenzung  der  kalten  Masse.  Die  kleinen  Stricbe 
geben  Richtung  (Pfeile)  und  GroBe  der  augenblicklichen  Bewegung  an. 
Die  kaite  Luft  breitet  sicb  von  links  nachrechtsaufebenerUnterlageaus. 

Die  Grenzflacbe  zwiscben  den  versckieden  temperierten  Luftmassen 
ist  zunackst  eine  Diskontinuitatsflache,  da  die  tangentielle  Gesckwindic- 
keit  beim  Ubergang  von  Kalt  zu  Warm  einen  Sprung  macbt.  Helm¬ 
holtz3)  bat  gezeigt,  daB  infolge  der  inneren  Reibung  an  solchen  Flacken 
Aufrollungen  und  Wirbel  entsteben.  Auch  Sands  trom4)  bat  sicb  mit 
ihnen  beschaftigt.  Nach  ihm  nimmt  die  Intensitat  der  Ersclieiuung  ab 

oder  zu,  je  nachdem  die  kaite  Masse 
sicb  der  Grenzflache  entlang  nach  auf- 
warts  oder  ab  warts  bewegt  (vgl.Fig.54, 
wo  nur  die  relativen  Geschwindigkeiten 
im  vertikalen  Querscbnitt  gezeichnet 
sind).  Nur  im  letzteren  Falle  sind  Stiirme  zu  erwarten,  was  in  Uber- 
einstimmung  mit  Traberts5)  Ergebnissen  steht,  nach  welcben  lokale 
Gewitter  sicb  vorwiegend  talabwarts  bewegen. 


Fig.  54. 


1)  Wien.  Sitz.-Ber.,  Bd.  119,  Abt.  Ila,  1910,  S.  1101. 

2)  Aus  W.  Schmidt,  Met.  Zeitsch.  1911,  S.  357. 

3)  Uber  diskontinuierliche  Fliissigkeitsbewegungen ;  Abliandl.  Bd.  I,  S.  146,  1882. 

4)  Kungl.  Svensk.  Yet.  Akad.  Handl.  Bd.  45,  Nr.  10,  1910  und  Arch.  f.  Mat., 
Astr.  och  Fysik,  Bd.  7,  Nr.  30,  1912. 

5)  Met.  Zeitsch.  1903,  S.  575. 
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Wenn  sicli  dem  Kiilteeinbruch  eiu  Gebirgszug  in  den  W  eg  stellt, 
kann  dieser  nor  uberschritten  werden,  fulls  die  nachdnngende  kalte 
Masse  geniigend  Bewegungsenergie  hat 
oder  hoch  genug  ist,  um  die  vordersten 
Teile  bis  zum  Kamm  des  Gebirges  zu 
heben.  Stromt  dagegen  die  kalte  Masse 
von  einem  Gebirge  oder  Plateau  in  die 
Tiefe,  dann  ist  die  frei  werdende  Be¬ 
wegungsenergie  umso  groBer,  wie  dies 
z.  B.  an  der  Bora  beobachtet  wird.  Ein 
schones  Beispiel  fur  eine  solche  Erschei- 
nung  hat  Sandstrom  (a.  a.  0.)  gegeben. 

Es  betrifft  das  Abstiirzen  kalter  Luft  an 
der  norwegiscben  NW-Kiiste  vom  Gebirge 
zum  Meere;  als  Ersatz  stromt  die  warme 
Ozeanluft  in  der  Hohe  vom  Meere  nach 
dem  Inneren  des  Landes.  Dieser  Vorgang 
wird  geradezu  mit  einem  Wasserfall  verglichen.1)  Fig.  55  zeigt  nach 
Sandstrom  die  schematische  Verteilung  der  Gescbwindigkeiten. 

Bewegt  sich  die  kalte  Luft  auf  ebenem  Boden,  so  schopft  sie  ihre 
Bewegungsenergie  aus  dem  Yerlust  an  potentieller  Energie  beim  Zu- 
sammensinken  in  sich  selbst.  Denn  mit  der  Ausbreitung  ist  zugleicb 
ein  Niedrigerwerden  der  kalte  Masse  verbunden,  was  sich,  wie  Ficker2) 
zeigte,  in  einer  allmablicben  Abnabme  der  Druckstufe,  welcbe  meist  den 
Kalteeinbrueh  begleitet,  auBert.  Dementsprecbend  ist  aucb  die  Ausbrei- 
t ungsgescb wind igkeit  der  Kalte  well  e  umso  groBer,  je  bober  sie  reicht. 
Sie  betragt  bei  Gewittern  sowobl  wie  bei  den  von  Ficker  untersucbten 
groBen  Kalteeinbruchen  in  Asien  etwa  40  km/St. 

Tbeoi  etisch  laBt  sie  sich  analog  der  AusfluBgescbwindigkeit  von 

I  liissigkeiten  berecbnen.3)  An  der  vorderen  Grenzflache  zwiscben  kalter 
und  warmer  Luft  wird  die  kalte  einen  Abtrieb,  die  warme  einen  Auf- 
tneb  erfahren,  welcher  sich  aus  der  Gleicbung  S.  47  finden  laBt.  Die 

II  allgeschwindigkeit  der  kalten  Luft  setzt  sich  in  eine  horizontal  nach 
vorn  genchtetete  Bewegung  um,  in  die  Ausbreitungsgescbwindigkeit 

des  Kalteeinbruches.  Auf  S.  47  war  £ ‘  =  g  ■  bier  ist  unter  T 

die  absolute  Temperatur  der  kalten,  unter  T  die  der  warmen  Masse  zu 
vers teli en.  Sei  zur  Vereinfacbung  T  und  2”  vonsunabhiingigund  T'-T=  t 

St„^eP„«hdgesteSrtUng  I— t  des 

U9’  AR  IIa-  1910.  S.  1769. 

Met.  Mtl  19,7’  p  "on3ftetztereBrdhat°’HAbt;,IU,'  8‘ 181  "nd  Schmidt, 
experimented  bestimmt  (s.'oben).  18  Au8breitlml?sBoscbwradigkcit  auch 

Einer;  Dynamischo  Meteorolocie 

16 
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die  Abkflhlung,  welcbe  der  Einbrucb  der  kalten  Luft  hervorbrin<rt  so 
ergibt  sicli:  &  > 

i  (dt)  =  —  9-^  +  konst. 


In  dei  Hohe  h,  bis  zu  welcher  die  kalte  Masse  reicht,  ist  die  vertikale 
Geschwindigkeit  null,  folglicb  wird  %  =]/2Y  (h  -  *). 

Die  Ausbreitung  nacb  vorne  wird  nun  ungefahr  mit  jener  Gescbwin- 
digkeit  v  erfolgeD,  welcbe  die  kalte  Masse  im  Mittel  an  ihrer  Vorder- 

z 

flache  besitzt;  wir  bilden  somit  v  =  %  da  =  J]/^-  Setzen  wir 

0 

lnei  statt  der  unbekannten  Hohe  Ji  der  kalten  Masse  den  Ausdruck  von 

S.239  ein,  wobei  z  - - JT,  so  wirdi>  =  f  JP  Somit  laBt  sich 

die  Ausbreitungsgeschwindigkeit  der  Kaltewelle  aus  der  Druckstufe  z/P 
berechnen.  Wir  vernachlassigen  den  Unterschied  von  T  und  T',  setzen 
T  =  273°,  P=  760  mm  und  erhalten,  wenn  die  Druckstufe  in  mm  Hg  an- 

gegeben  wird:  v  =  9,6  ]/z/P  m/sec  =  34,5  ]/z/P  km/St. 

Dies  stimmt  mit  den  Beobachtungen  gut  iiberein,  wie  Schmidt 
(a.  a  0.)  darlegte.1 2) 

Uber  die  Richtung,  nach  welcher  die  kalten  Massen  sich  ausbreiten, 
ist  man  namentlich  durch  Fickers  Studien  (a.  a.  0.)  der  Kalteeinbriiche 
in  RuBland  undNordasien  orientiert.  Yon  yorneherein  ware  zu  erwarten, 
daB  die  kalte  Masse  facherfomig  unter  die  warme  flieBt.  Verschiedene 
Einflusse  wirken  dann  dahin,  daB  gewisse  Richtungen  fur  die  Bewegung 
bevorzugt  werden. 

Der  Ausgangspunkt  der  Kaltewellen  ist  auf  der  nordlichen  Halb- 
kugel  vorwiegend  das  Polarbecken  (Eismeer).  Yon  hier  aus  bricht  die 
kalte  Luft  zunachst  mit  einer  siidlichen  Komponente  gegen  den  Nord- 
rand  von  Europa-Asien  oder  Amerika  ein.  Zugleich  wird  sie  durch  die 
Erdrotation  nach  Westen  abgelenkt;  tatsachlich  kommen  viele  Kalteein- 
briiche  aus  NE,  wie  insbesondere  in  Mitteleuropa.51)  Yon  groBem  Ein- 
fluB  auf  die  weitere  Bewegung  der  kalten  Massen  ist  nun  einerseits  die 
Bodengestaltung  (Gebirge  wirken  abdamrnend),  andererseits  die  vorherr- 
schende  Luftbewegung  in  der  Hohe,  die  ja  zumeist  von  West  nach  Ost  ge- 
richtet  ist.  Durch  diese  allgemeine  Zirkulation  scheint  auch  die  kalte  Masse 
schlieBlich  gegen  Osten  getriebenzu  werden.  Ficker  entdeckte  solche  be- 
weo-un<7en  kafter  Massen  yon  W  gegen  E  durch  ganz  Asien  bis  zum 
stillen  Ozean.  Die  warme  Luft,  in  welche  die  kalte  eindringt,  ii  ei  rag 


1)  Ygl.  auch  Hanns  Lehrbuch,  3  Aufl.,  S.  705. 

2)  Ygl.  neben  Ficker  auch  FeBler,  Met.  Zeitsch.  1910,  b.  l. 
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offenbar  vermoge  ihrer  bedeutenderen  Masse  ilire  Bewegung  auf  <1*<- 
unter  und  neben  ihr  lagernde  viel  medngere  kalte  So  kom  > 
zahlreiche  Kiilteeinbriiche,  die  Ficker  untersuchte  angenahert  eraen 
Bogen  von  NE  gegen  SVV,  dann  S,  SE  und  E  beschre.ben  ganz  ahn- 
licb  wie  die  Trajektorien  der  Luftmassen,  welche  aus  dem  Norden  einer 
ostwarts  wandernden  Zyklone  deren  Zentrum  zustreben  (Fig.  45, 
AuBerdem  wird  die  Bewegung  der  kalten  Masse  wohl  noch  durch  die 
Luftdruckverkaltnisse  in  groBeren  Hohen  beeinfluBt,  worauf  wir  spater 


zuriickkommen. 

73.  Warmewellen.  Ahnlicli,  wie  an  einem  Orte  kalte  Luftmassen 
einbrechen,  konnen  dies  aucli  warrae  Massen  tun,  so  daB  die  Temperatur 
in  kurzer  Zeit  urn  erhebliches  steigt.  Mit  der  Untersuchung  derartiger 
Warmeeinbriiche  oder  ,,Warmewellenu  bat  sicb  gleicbfalls  y.  b  icker1) 
beschaftigt.  Seine  aus  den  Beobachtungen  in  Nordeuropa  und  Asien 
abgeleiteten  Resultate  sind  von  grundlegender  Bedeutung. 

Zur  Untersuchung  der  Kalte-  wie  der  Warmeeinbriiche  bediente  er 
sicli  der  sogenannten  „lsochronen“;  das  sind  Linien,  welche  auf  der  Land- 
karte  jene  Orte  verbindeo,  an  welchen  die  Abkiiklung,  bzw.  Erwarmung 
zur  gleichen  Zeit  eintrifft  (analog  den  Isobronten  bei  Gewittern). 

Wenn  sich  kalte  Luft  unter  warme  ausbreitet,  so  stehtdie  Bewegungs- 
richtung  der  kalten  Luft,  d.  i.  der  kalte  Wind,  im  allgemeinen  senkreckt 
auf  diesen  Isochronen;  die  Linien,  welche  den  Weg  des  Kalteeinbruchs 
angeben,  sind  zugleich  Strom ungslinien  der  kalten  Masse. 

Bei  den  Warmewellen  ist  dies  nicht  der  Fall.  Zwar  pflanzen  sich 
nach  Ficker  anch  die  Erwarmungen  im  allgemeinen  von  W  nach  E, 
oft  von  RuBland  bis  zum  stillen  Ozean  fort  und  die  Isochronen  sehen 
jenen  eines  Kalteeinbruchs  ziemlich  ahnlich.  Aber  der  Wind  weht  nicht 
mebr  senkrecht  zu  den  Isochronen  aus  Westen,  sondern  wesentlich  aus 
Stiden  und  Siidwesten,  so  daB  es  nicht  eine  und  dieselbe  warme  Luftmasse 


ist,  die  \ on  West  bis  Ost  fiber  den  Boden  hinweht*  es  bringen  vielmehr 
stets  neue  Massen  von  Siiden  her  den  weiter  ostlich  gelegenen  Land- 
strichen  die  Erwarmung.  Wir  haben  es  also  hier  mit  einem  ganz  an- 
deren  Vorgang  zu  tun  als  bei  den  Kalteeinbruchen;  er  wird  durch  die 
Beobachtung  Ficker s  verstandlich,  daB  eine  WarmeweUe  nicht  unab- 
angig  ion  Kaltewellen  auftritt,  sondern  meist  zwischen  zwei  kalte  Ge- 
biete  im  Osten  und  Westen  eingebettet  ist  und  sich  zungenformig  gegen 

o  er  NE  erstreckt,  im  Siiden  aber  mit  einer  groBen  warmen  Masse 
zusammenhangt. 


Die  Warmewellen  bewegen  sick  durchscknittlick  mit  der  gleichen 
Geschwmd.gkeit  (33  km/St.)  wie  die  Kaltewellen;  da  letztere  sich  ost- 
r  s  ewegen  bleibt  fur  den  von  warmer  Luft  ausgefullten  Zwischen- 
raum  nur  die  gleicke  Bewegungsmoglichkeit  iibrig. 


1)  Wien.  Sitz.-Ber.  Bd.  120,  Abt,  II a,  S.  745,  19 
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Isothermen  des  3.  Dezember  1901.  (Langs  der  ++++  Linie  ist  rasche  Erwarmung ,  Icings  der  oooooo  Linie  ist  rasche  Abkiihlung  ini  Gauge.) 

•  Fig.  56. 
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Die  folgende  Isothermenkarte  (Fig.  56)  g‘bt  BelfeI)iel  ,U1 

derartige  Temperaturverteilung  iey  "’  jlu  d  Wimles  an  der 

Von  besonderem  Interesse  ist  die  Veitemm  “  Fieker)  dar- 
Erdoberflache;  sie  wird  scbematisch  durch  Fig.  (  dessen 

.restellt  Die  kalten  Winde  weben  aus  dem  kalten  De 
Vorderseite  (Ostseite)  gegen  SE,  an  der  Euckseite  gegen  N  , 

warmen  wehen  gegen  A  E. 

In  der  kalten  Masse  besteht  so- 
mit  ein  antizyklonales  W  indsystem, 
wall  rend  die  warme  Masse  nut  der 
westwarts  liegenden  kalten  ein  zy- 
klonales  System  bildet. 

Reicht  eine  Zunge  kalter  Luft  . 

von  Norden  nack  Suden  und  breiten  sick  infolge  des  kokeren  spezi- 

fiscken  Gewicktes  die  kalten  Massen  am  Boden  aus,  so  tolgt  mittelst  der 
ablenkenden  Kraft  der  Erdrotation  bei  Reibung  sowokl  der  NW-  wie 
der  SE-Wind.  Die  Herkunft  des  warmen  SW-Wmdes  hingegen  labt  sick 
aus  gleickzeitigen  Beobachtungen  anderer  Art  einigermaBen  erschlieBen. 
Dicker  fand  namlick,  daB  der  warme  Wind  ziemlick  feuckt  ist;  seme 
koke  Temperatur  kann  daker  nickt  etwa  auf  eine  Foknwirkung  zuriick- 
gefiikrt  werden.  Auck  war  ein  Warmeeinbruck  rueist  mit  Zunakme,  ein 
Kalteeinbruck  mit  Abnakme  der  Bewolkung  verbunden,  so  daB  bei 
ersterem  eker  aufsteigende,  bei  letzterem  absteigende  Bewegung  anzu- 
nekmen  ist. 

Infolgedessen  stammen  vermutlick  die  warmen  SW- Winde  vom 
Ozean;  es  sind  die  normalen  Winde  der  allgemeinen  Zirkulation  in 
kokeren  Breiten,  die  zwar  stets  vorkanden  sind,  aber  zeitweise  durck 
die  eindringenden  kalten  Massen  vom  Boden  abgekoben  werden  und 
dann  liber  letztere  kinwegflieBen.  k'icker  siekt  im  Ineinandergreifen 
dieser  warmen  und  kalten  Massen  ein  Glied  der  allgemeinen  Zirkulation 
der, Atmosphare,  das  den  Luftaustausck  zwiscken  polaren  und  niedrige- 
ren  Breiten  vermittelt  (vgl.  S.  181). 


Die  Warmewellen  treten  in  der  Melirzalil  der  Falle  mit  fallen  dem 
Luftdruck  auf,  die  Kiiltewellen  mit  steigendem;  dann  sind  offenbar  die 
Drucksckwankungen  durck  die  untersten  Sckickten  bedingt  und  die  Vor- 
gange  besonders  einfach  (vgl.  Abscknitt  TO).  Aus  Beobachtungen  im 
Gebirge  fanden  Margules  und  Fieker,  wie  oben  erwaknt1),  daB  bei 
Kalteeinbriicken  der  Druck  in  der  Hoke  kaufig  fallt.  Vermutlick  tritft 
dies  auch  bei  den  groBen  derartigen  Vorgangen  in  Asien  und  Amerika 
zu;  es  wird  wieder  eine  teilweise  Kompensation  der  Drucksteicreruno- 
unten  durck  Druckabnakme  oben  stattfinden. 

\N  enn  man  auck  in  solchen  Kompensationen  die  ausgleichende  Wir- 


1)  a.  a.  0.  S.  291. 
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tung  der  Erdoberflache  auf  Druckunterschiede  sehen  muB  (Vffi  Ab- 
sehmtt  71)  so  blexbt  dock  immer  das  gleichzeitige  Auftretfn  be- 
sonders  kalter  neben  besonders  warmen  Luftmassen,  wie  es 
aus  1  lckers  Beobachtungen  hervorgeht,  eine  sebr  bemerkenswerte  Er- 
schemung.  Der  Einbruch  kalter  Luft  aus  dem  Norden  wird,  wie  scbon 
oben  angemerkt,  offenbar  begiinstigt  oder  ermoglickt,  wenn  die  in  nied- 
rigeren  Breiten  vorliegenden  Luftmassen  besonders  warm  sind;  dann  ist 
der  Auftneb  der  letzteren  besonders  groB,  die  kalten  konnen  sich  am 
leichtesten  unter  die  warmen  ausbreiten,  die  Bewegung  ist  vom  statio- 
naren  Zustand  am  weitesten  entfernt.  Je  groBer  die  Temperaturdiffe- 
renzen,  desto  groBer  ist  auck  die  bei  der  Umlagerung  frei  werdende 
kinetiscke  Energie,  desto  machtiger  also  die  ganze  Ersckeinung.  Dieser 
ursiicklicke  Zusammenkang  zwiscken  dem  Auftreten  besonde°rs  kalter 
nnd  besonders  warmer  Massen  zur  gleicken  Zeit  nake  beieinander  ist 
von  groBter  Bedeutuug  und  wird  auck  dort,  wo  es  sick  urn  bedeutend 
kokere  Luftsckickten  kandelt,  seine  Rolle  spielenj  er  sprack  sick  u.  a. 
in  den  Korrelationen  der  Veranderlicken  in  Abscknitt  71  aus. 

Auf  den  Zusammenkang  der  Warme-  und  Kaltewellen  mit  der  Luft- 
druckverteilung  kommen  wir  spater  zuriick. 


74.  Die  Auslosung  von  Kalteeinbriichen.  Wie  Mar  gules  (vgl. 
Kapitel  17)  zeigte,  entsteken  Stiirme  vorwiegend  aus  einem  Sinken  der 
kalten,  einem  Steigen  der  warmen  Luft.  Dabei  kandelt  es  sick  entweder 
um  eine  Umlagerung  von  Massen,  die  ubereinander  (Beispiel  1,  S.  137) 
oder  von  Massen,  die  nebeneinander  liegen  (Beispiel  2,  S.  139).  Im  ersten 
Fall  ruht  die  Luft  anfanglick,  das  Gleichgewickt  der  Massen  in  vertikaler 
Richtung  ist  labil;  im  zweiten  Fall  konnen  die  Massen  in  Bewegung 
sein,  der  Zustand  an  ikrer  Grrenzflacke  ist  aber  nickt  stationar  (vgl.  Ab¬ 
scknitt  54).  Wir  kaben  es  also  beim  Eintreten  der  Kaltewellen  ent¬ 
weder  mit  einer  Storung  des  Gleickgewicktes  rukender  Luft  oder  mit 
einer  des  stationaren  Bewegungszustandes  zu  tun. 

Bei  labilem  Gleichgewickt  rukender  Luft  geniigt  bekanntlick  die 
geringste  vertikale  Bewegung,  um  einen  Umsturz  der  Massen  hervorzu- 
rufen.  Der  Ubergang  von  stabilem  zu  labilem  Gleichgewickt  liegt  bei 
dem  Temperaturgradienten  von  1°  pro  100  m.  Sobald  dieser  nur  ein 
wenig  wackst,  wird  der  Zustand  labil.  Eine  Zunahme  des  Temperatur¬ 
gradienten  kann  entweder  durck  Erwarmung  der  unteren  oder  durck 
Abkuhlung  der  oberen  Schickt  zustande  kommen.  Die  erste  wird  durck 
die  Sonnenstraklung  bewirkt,  welche  die  bodennahen  Luftsckickten 
namentlick  im  Sommer  erkitzt.  Die  Gewitterboen  an  keiBen  Sommer- 
tagen  werden  daker  aus  solcken  labilen  Zustiinden  kervorgeken.  Wie 
Roschkott1)  aus  Beobacktungen  in  Tirol  zeigte,  werden  durck  die 


1)  Wien.  Sitz.-Ber.  Bd.  121,  Abt.  Ila,  1912,  S.  2635. 
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Sonnenstrahlung  nicht  nur  die  Luftroassen  im  Tal,  wndern  au  J 

an  den  Berghapgen  erwiirmt,  so  daB  mcht  nui  die  letup 

tikaler  Richtung  iiberadiabatisch  abnimmt,  sondein 

Tem  peraturgradi enten  in  der  Hohe  entsteben,  welche  den  Umsturz  der 

Massen  begiinstigen.  ,  A 

Die  Abkiihlung  der  oberen  Schicbten  andererseits  erfolgt  nacb  den 

Ausfiihrungen  der  Abschnitte  28  und  51  unter  giinstigen  Umstanden 
durch  die  Ausstrahlung  der  Atmosphare  gegen  den  Weltraum,  so  dab 
in  den  nntersten  3  km  uberadiabatische  Gradienten  entsteben.  Durch 
die  so  veranlaBten  Umwiilzungen  glaubt  Em  den  (a.  a.  0.)  die  nackt- 
licben  Gewitterboen  iiber  den  Meeren  erklaren  zu  konnen;  doch  fehlen 
uoch  niihere  Kenntnisse  bier  iiber. 

Im  aUgemeinen  scheinen  die  Storungen  des  vertikalen  Gleich- 
gewicbts  durch  Strahlungsverkaltnisse  nur  AnlaB  zu  kleineren  lokalen 
Gewittern  und  Boen  zu  geben.  Bei  den  Frontgewittern  und  Kalte- 
einbriicben  bingegen,  wie  letztere  namentlich  im  Norden  von  Asien 
und  Amerika  auftreten;  diirfte  es  sicb  um  Storungen  des  stationaren 
Bewegungszustandes  von  horizontal  aneinander  grenzenden  Massen 
verschiedener  Temperatur  bandeln.  Hierfiir  spricbt  einerseits,  daB 
labile  Gleichgewicbtsverbaltnisse  in  der  Atmosphare  scbwer  iiber 
groBen  Arealen  der  Erde  zur  Ausbildung  gelangen  konnen,  da  scbon 
eine  geringe  Storung  zum  Umsturz  fiibrt,  andererseits,  daB  die 
groBen  Kaltewellen,  wie  namentlich  Ficker  zeigte,  stets  in  Ver- 
bindung  mit  Warmewellen  auftreten,  was  von  vornherein  erwarten 
laBt,  daB  das  gemeinsame  Erscheinen  kalter  und  warmer  Massen  kein 
Zufall  ist. 

Im  8.  und  9.  Kapitel  wurden  die  stationaren  Zirkulationen  der  Luft 
um  die  Erde  betrachtet.  Grenzschichten  zwischen  kalter  und  warmer 
Luft  f'anden  wir  dort  nahe  den  Polen  und  an  der  Aquatorialgrenze  der 
Passatwinde.  In  beiden  Fallen  liegt  die  kalte  Luft  im  stationaren  Zu- 
stand  keilldrmig  unter  der  warmen  und  besitzt  relativ  zu  dieser  eine 
Geschwindigkeit  von  Osten  nacb  Western  Yon  der  Rolle  der  dabei  auf- 
tretenden  Grenzflache  in  den  Tropen  wissen  wir  fast  nichts;  das  folgende 
bezieht  sich  hauptsachlich  auf  die  Grenzflache  in  den  Polargegenden, 
die  wohl  auch  die  wichtigere  ist. 

Isun  wurde  gezeigt,  daB  eine  ganz  bestimmte  Beziehung  zwischen 
Windstarke  und  Temperatur  erforderlich  ist,  um  die  Beweguno-  an  der 
Grenzflache  der  ungleick  temperie.ten  Massen  stationar  zu  erhalten. 
Sowohl,  wenn  die  relative  Ostwestbewegung  der  kaltenLuft  nachlaBt  als 
auch,  wenn  bei  Erhaltung  dieser  Bewegung  die  Temperaturdifferenz'der 
aneinander  grenzenden  Massen  sich  vergroBert,  tritt  eine  Veranderuncr 
des  Bewegungszustandes  ein  und  die  kalte  Luft  breitet  sich  weiter  unter 

tlCir  ““  "*  «•  n.  *. 
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Grenzflachen  in  dor  Polarcre^end 

O  O 


.  Helmholtz1)  hat  sclion  irn  Jahr  1888  die  erste  derselben  die  Ver- 
ringerung  der  relativen  Ostwestbewegung  der  kalten  Luft,  als  die  Ur- 
sache  der  Kalteembriiche,  und,  wie  spater  niiher  ausgefiihrt  wird  auch 
der  Depressionen  hoherer  Breiten  hingestellt.  Er  schrieb  damals:  Die 
kalten  Schichten  werden  am  Boden  auseinanderzuflieBen  streben  und 
Ostwinde  (beziehlich  Antizyklone)  bilden.  Uber  ihnen  werden  die 
warmeren  oberen  die  Liicke  ausfiillen  miissen  und  sich  als  Westwinde 
(odei  Zyklone)  halten.  Dadurch  wiirde  es  zu  einem  Gleichgewicht 
kommen  konnen,  .  .  .  wenn  nicht  die  unteren  kalten  Schichten  durch 
Reibung  schnellere  Rotationsbewegung  gewonnen  und  dadurch  zu 
weiteiem  Vorriicken  befahigt  wiirden  .  .  .  Die  Ausbreitung  der  polaren 
Ostwinde,  wenn  auch  in  den  Hauptziigen  erkennbar,  geht  verhaltnis- 
miiBig  sehr  unregelmaBig  yor  sich,  da  die  Kaltepole  nicht  mit  dem 
Rotationspol  der  Erde  zusammenfallen  und  niedrige  Gebirge  groBen 
EinlluB  haben  . . .  Durch  solche  UnregelmilBigkeiten  wird  es  bedingt  sein, 
daB  die  antizyklonische  Bewegung  der  unteren  und  der  groBe  allmahlich 
wachsende  Zyklon  der  oberen  Schichten,  die  am  Pole  zu  erwarten  waren, 
sich  in  eine  groBe  Zahl  unregelmaBig  fortwandernder  Zyklone  und  Anti¬ 
zyklone  mit  UbergeAvicht  der  ersteren  auflosenu. 

Die  Polarforschungen  haben  tatsachlich  eine  groBe  Haufigkeit  der 
E-  und  NE-Winde  in  jenen  Gegenden  ergeben.  RegelmiiBige  ostliche 
Winde  sind  nicht  zu  erwarten,  da  durch  die  haufigen  sich  gegen  Osten 
fortbewegenden  Kalteembriiche  die  RegelmaBigkeit  stets  gestort  wird. 
Ebenso  ist  eine  scharfe  Grenzflache  zwischen  Kalt  und  Warm  nicht 
vorhanden,  da  an  ihr  eben  stets  Vermischungen  eintreten;  doch  beweisen 
die  groBen  Temperaturspriinge,  welche  den  Wechsel  der  Winde  dort 
begleiten,  daB  sehr  starke  horizontal  Temperaturgradienten  bestehen. 
So  steigtim  Mittel  in  der  Teplitzbai  auf  Franzjosefsland  (81°  47,5' n.  Br., 
57°  56'  6.  L.)  die  Temperatur  um  6,2°,  wenn  der  Wind  aus  NE  in  den 

Siidquadranten  dreht,  sie  faUt 
um  8,3°,  wenn  der  Wind  aus  S  in 
denNordquadranten  umschlagt. 

Obwohl  wir  demnach  nie 
den  stationaren  Zustand  beob- 
achten,  sondern  stets  Storun- 
gen  desselben,  so  pragt  sich 
doch  im  Mittel  jener  Zustand  in 
den  Beobachtungen  aus,  aller- 

Fig.  58.  0  Erdmi Uelpnnkt,  P  N.rdp.l,  dings  recht  Verflacht.  Fig.  58 

mopn  Erdkorper.  stellt  denselben  schematisch  im 

Gebiet  der  Polarkalotte  dar;  I  bezeichnet  die  kalte,  II  die  warme  Masse, 
a  den  Keilwinkel  des  stationaren  Bewegungszustandes. 


1)  Berliner  Sitz.-Ber.  1888  oder  Met.  Zeitsch.  1888. 
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Wir  betrachten  nun  jene  Storungen  desselben,  welche  durch  Hemra '  ° 

der  Luftbewegungen  an  der  Erdoberflache,  durch  Reibung  im  alJge- 
meinaten  Sinne  entsteben.  Solcbe  Effekte  mUssen  uberall  und  steto  »f- 
treten,  wo  eine  Grenzflache  dieErde  beriihrt,  wenn  aucb  in  beschranktem 
MaBe,  da  die  Bewegung  stets  durch  den  Boden  verzogert  wird;  sie 
werden  in  verstarktem  MaBe  dort  stattfinden,  wo  die  Hemmung  der 
Luftbewegung  durch  die  Konfiguration  der  Erdoberflache,  namentlic 

durch  Gebirgszuge,  besonders  groB  ist. 

Die  GroBe  des  Winkels  u ,  welcher  dem  stationaren  Zustand  ent- 
spricht,  ist  S.  155  abgeleitet.  Man  kann  nun  untersuchen1),  um  wie 
viel  der  Keilwinkel  kleiner  wird,  wenn  die  Ostbewegung  der  kalten 
Masse  I  relativ  zur  Bewegung  der  Masse  II  infolge  der  Reibung  ah* 
nimrnt.  Man  findet  durch  Differentiation  obiger  Gleichung,  da 
dv  =  —  livdt: 


„  /.  N  2tosinGp  7  A, 

zi(tg«)  = - -~^Tv-kAt, 


wo  T  das  Mittel  aus  der  Temperatur  beider  Massen,  /3  die  Differenz  ihrer 
Geschwindigkeiten  und  y  die  ihrer  Temperaturen  ist;  Jc  ist  der  Reibungs- 
koeffizient,  t  die  Zeit.  Die  Trennungsflache  neigt  sich  also  allmahlich 
gegen  die  Horizontale,  proportional  der  GroBe  der  Reibung,  die  kalte 
Masse  schiebt  sich  aquatorwarts  vor. 

Nun  entsteht  die  Frage,  um  wie  viel  bei  dieser  Senkung  die  poten- 
tielle  Energie  der  Massen  abnimmt;  ist  die  Abnahme  groB  genug,  um 
die  Entstehung  jener  Sturme  zu  erkliiren,  welche  Boen,  Kalteeinbriiche 
und  Depressionen  begleiten?  Die  Frage  ist  an  Hand  der  Untersuchungen 
von  Margules  zu  beantworten  (Abschnitt  47).  Zur  Orientierung  dariiber 
ziehen  wir  jene  Masse  in  Betracht,  welche  langs  der  Breitenkreise  bei 
etwa  70°  iu  einer  vertikalen  Dicke  von  500  m  und  einer  nordsudlichen 
Erstreckung  von  100  km  der  Erde  aufliegt.  Sie  sei  durch  eine  Tren¬ 
nungsflache  in  eine  untere  kalte  und  eine  obere  warme  Masse  geteilt, 
deren  Temperatur  um  10°  differiert;  bei  einer  Geschwindigkeitsdifferenz 
der  beiden  Massen  von  15  m/sec  ergibt  sich  der  Keilwinkel  des  statio¬ 
naren  Zustandes  zu  a  —  18'. 

Wahrend  der  Veranderung  der  potentiellen  Energie  E  durch  Ver- 
kleinerung  des  Keilwinkels  a  bleiben  die  beiden  Massen  1  und  II  konstant* 
das  ist  bei  der  Variation  jener  GroBe  zu  berucksichtigen.  Nun  bilden 

wir:  daAu  wo  M  die  gesamte  Masse,  zJv  die  mittlere 

Geschwindigkeit  bedeutet,  welche  aus  der  frei  werdenden  potentiellen 
nergie  entsteht.  Aus  den  beiden  Gleichungen  folgt  dann  diese  Ge- 


1)  F.  M.  Exner,  Wien.  Sitz.-Ber.,  Bd. 


120,  Aht.  Jla,  1911,  S.  1411. 
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Gewinn  kinetiscber  Energie 


gung 

o  o 


schwmdigkeit  zlv  als  Funktion  von  pk4t,  der  auf  die  Bewe 
wirkenden  Reibung.1) 

Wird  die  potentieUe  Energie  nack  dem  Vorgang  von  Margnles  wirk- 
hch  berecknet  und  deren  Variation  nack  «  gebildet,  so  erkalt  man 
das  gesuokte  zlv.  Wir  nbergeken  die  Recknung  und  geben  kier 
nui  das  Kesultat  an:  Setzt  man  im  obigen  Beispiel  7c  =  10  ~4  sec~  1 
was  (vgl.  S.  100)  der  Reibnng  in  recbt  unebenen  Binnenlandern  ent- 
spricbt,  so  erhalt  man  eine  mittlere  freiwerdende  Gescbwindigkeit 
von  1  m/sec  innerhalb  einer  Stunde.  Die  produzierte  lebendige  Kraft 
ist  naturlich  uber  die  Masse  nicbt  gleicbmaBig  verteilt,  so  daB  stellen- 

weise  weit  groBere  Gescbwindigkeiten  in  einer  Stunde  erzeugt  werden 
miissen. 

Duicb  die  Reibung  der  Luft  am  Boden  ist  also  an  dem  unteren 
Ende  von  Gienzflacben  stets  AnlaB  zur  Entstebung  von  lebendiger  Kraft 
gegeben.  Die  liemmende  Wirkung  eines  Gebirgszuges  oder  eines  aus 
dem  Meere  aufragenden  Festlandes  auf  ostlicbe  kalte  Winde  fallt  unter 


den  gleichen  Gesicbtspunkt?  nur  wird  dort  die  Reibung  It  bedeutend 
groBer  als  10 _  4  sec-1  sein,  wodurcb  aucK  die  produzierte  mittlere  Ge- 
scbwindigkeit  dort  groBer  wird,  als  sie  oben  gefunden  wurde.  Die 
Produktion  der  lebendigen  Kraft  der  Stiirme  wird  so  eine  Funktion 
der  Oberflachengestaltung  der  Erde,  die  Entsteliung  der  Kalteeinbriicbe 
ist  an  lokale  Verhaltnisse  gebunden.  Beispielsweise  wird  die  Ostkiiste 
Gronlands  die  kalten  Ostwinde,  welche  sie  treffen,  stets  nacb  Siiden  ab- 
stauen  und  unter  die  warme  Golfstromluft  treiben,  wodurcb  die  islan- 
discben  Stiirme  und  Depressionen  erzeugt  werden.  In  abnlicber  Weise 
wirkt  vermutlicb  die  Gruppe  der  Inseln  von  Spitzbergen,  Franzjosefs- 
land  und  Novaja  Semlja;  denn  Fickers  Untersucbungen  zeigen,  daB 
siidlicb  von  diesen  eine  sebr  baufig  beniitzte  Einbrucbsstelle  der 
kalten  Massen  nacb  Asien  liegt.  Nabere  Kenntnisse  dieser  Verbaltnisse 


feblen.2 *) 

Die  Eigenscbaft  gewisser  Gebiete  der  Erde,  der  Kalte  den  Einbrucb 
aus  dem  Norden  zu  gestatten,  muB  zu  einer  mebr  oder  weniger  perio- 
discben  Folge  in  den  Kalteeinbriicben  fiibren.  Sobald  namlicb  die  an 
einer  Einbrucbsstelle  nacb  Siiden  gedrungene  Luft  sicb  einigermaBen 
ausgebreitet  bat,  feblt  fur  die  riickwarts  gelegene  Luft  der  AnlaB  zum 
weiteren  NacbflieBen,  die  vorgescbobene  kalte  Masse  aber  beginnt,  ver- 
mutlich  unter  der  Einwirkung  der  dariiber  flieBenden  warmen  West- 
winde,  eine  Bewegung  gegen  Osten  anzunebmen  und  entfernt  sicb  so 


1)  Genauer  ist  —  J  (va)  die  gewonnene  lebendige  Kraft,  somit  ]/J(vs)  der 


mittlere  Gesckwindigkeitszuwachs. 

2)  Vgl.  auch  Margules,  Energie  der  Stiirme, 

W.  B  la  si  us  und  W.  M.  Davis  hingewiesen,  welche  die 

turgegensatzen  betonten. 


a.  a.  0.;  hier  wird  auf 
Bedeutung  von  Tempera- 


durch  Ausbreitung  kalter  Luft  unter  warme 
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von  ibrer  EinbruchssteUe,  wodurch  sie  der  warmen  Masse  nun  wieder 
don  Plate  an  der  Erdoberflache  raumt.  Durch  Mischuug  mi  der  kalten 
„ird  die  letztere  anfangs  an  der  EinbruchssteUe  abgekuhlt  und  c 
spiiter  werden  die  aus  SW  nachstromenden  Massen  wieder  starke  ie.n- 
peraturdifferenzen  gegen  die  kalte  Schichte  aufweisen.  Daunt  erhalten 
neue  kalte  Massen  an  jener  SteUe  die  Moglichkeit,  wieder  gegen  Suden 
vorzudriugen,  es  entstehen  periodische  Kliltewellen.  Auch  liier  bleibt 
eine  nahere  Kenntnis  der  Zukunft  vorbehalten. 

Es  ist  recht  wahrscheinlich,  daB  die  Entstehung  dei  tiopischen 
Zyklooen  iihnlick  wie  die  der  polaren  Kiilteeinbriiche  mit  Storungen  an 
der  Grenzflache  der  kalten  Passatwinde  und  der  warmen  Tropenluft  zu- 
sammenhangt.  DaB  diese  tropischen  Zyklonen  sich  in  ganz  bestimmten 
Gebieten,  meist  nahe  von  Inseln  oder  Kiisten,  bilden,  laBt  vermuten,  daB 
es  sich  liier  ura  ganz  iihnliche  Yorgange  handelt  wie  dort.  Naheres 
ist  dariiber  noch  nicht  bekannt. 

Wie  sckon  oben  bemerkt  und  wie  aus  der  Gleichung  fur  den  Keil- 
winkel  hervorgeht,  kann  eine  Storung  des  stationiiren  Bewegungszu- 
standes  auch  durch  Veriinderung  des  Temperaturunterschiedes  der  beiden 
Luftmassen  eintreten;  und  zwar  bewirkt  eine  VergroBerung  desselben 
eine  Verkleinerung  des  Keilwinkels.  Wir  kounen  demnach  auch  dann 
Kalteeinbruche  erwarten,  wenn  an  der  Grenzflache  die  obere  Masse 
warmer  oder  die  untere  kalter  wird.  Helmholtz  schon  hat  (in  den 
friiher  zitierten  Siitzen)  darauf  aufmerksam  gemacht,  daB  hier  die 
asymmetrische  Lage  des  Kaltepoles  der  Erde  eine  Rolle  spielen  kann. 
Werden  an  einem  Orte  die  von  Osten  wehenden  kalten  Winde  durch 
noch  kiiltere  ersetzt,  so  konnen  diese  die  Fahigkeit  erlangen,  in  die  siid- 
warts  liegenden  warmen  vorzudringen;  doch  fehlen  hier  alle  naheren 
Kenntnisse. 

DaB  im  Yerlaufe  einer  Kaltewelle,  wie  sie  Ficker  geschildert  hat 
die  von  SW  vordringenden  warmen  Winde  die  Yerbreitung  der  kalten 
Massen  gegen  E  ermoglichen,  ist  kaum  zweifelhaft.  An  der  Ostseite 
eiiu;]  Faltezunge,  iiber  welche  warme  Westwinde  hinwegwehen,  wird 
ein  Luftdeflzit  entstehen,  weil  die  dort  befindliche  warme  Luft  noch  ilire 
Westostbewegung  besitzt;  es  wird  umso  groBer  sein,  je  groBer  die  Tem- 
peiatuidifferenzen  sind.  So  tritt  ostlich  der  Kaltewelle  eine  Depression 
des  Druckes  auf,  durch  welche  nicht  nur  die  kalten  Massen  eine  Be- 
schleunigung  nach  Osten  erlangen,  sondern  auch  die  warmen  weiter  von 
Suden  her  nach  Norden  gezogen  werden.  Wie  spiiter  noch  auszufuhren 
mt  hegt  an  der  ndrdhchen  Spitze  der  Warmewelle  eine  Depression,  wo- 
raut  1  icker  ausdriicklich  hinwies  (a.  a.  0.). 

Aus  demO  bigen  scheint  deutlich  hervorzugehen,  daB  fiir  die  Bilduno- 
der  unperiodischen  Druck-  und  Temperaturscbwankungen  sowie  der 
m  e  m  i  en  unteren  Schichten  die  Ausbreitung  der  kalten  Luft  ™ 
Boden  die  erste  Rolle  spielt.  Sie  hat  die  griJBtf  IhnUdSt  mS  d?r 
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Zusammenkang  der  Kalteeinbruche 


SeitUg“er  ScRwer,en  tropfbaren  Fliissigkeit  unter  eine  leicbtere; 
w,e  emholtz  zeigte  gle.cbt  die  Bewegung  der  Gase  umso  mehr  der 

?  ’  m  Je  gr6Bei'eU  Riiumen  sie  TOr  sich  gebt  (yo'L  Ab- 

scnmtt  oo), 

Einer  spateren  Entwicklung  der  Dynanrik  der  Luftstromungen  ist 
es  vorbebalten,  die  Ausbreitung  kalter  Lufl  unter  warme  beiin  Ein- 
ttuB  alter  in  Betracbt  kommender  Kraft.e  auch  recbnerisch  zu  verfoloen. 

iervon  ist  ein  wesentlicher  Fortschritt  in  der  Kenntnis  der  unperio- 
dischen  Verandernngen  der  Atmosphare  zu  erwarten. 

75.  Niedrige  Depressionen  und  Antizyklonen.  Bei  Unter- 
suchung  dei  Kalte-  und  W  armewellen  in  Nordasien  ( vgl.  die  vorigen 
drei  Abschnitte)  bat  b  icker  auch  den  dabei  auftretenden  Luftdruckver- 
haltnissen  sein  Augenmerk  zugewendet.  In  der  Arbeit  uber  die  Warme- 
weilen  ist  er  dabei  zu  folgenden  Scbliissen  gekommen: 

„Die  Untersuchung  der  allgemeinen  Luftdruckverteilung  bei  Warme- 
wellen  ergibt,  dab  die  Warmewellen  auf  der  Vorderseite  von  Depressionen 
auftreten^  deren  Zentrum  im  allgemeinen  nahe  der  Eismeerkiiste  an  der 
Polargrenze  des  Erwarmungsgebietes  zu  finden  ist.  Die  Kaltewellen  ent- 
wickeln  sich  auf  der  Riickseite  der  Depressionen.  Die  Depressionen  be- 
stehen  demnach  aus  zwei  nebeneinanderflieBenden,  verschieden  temperier- 
ten  Luftstromen,  einer  Warmewelle  auf  der  Vorderseite;  einer  Kalte  welle 
auf  der  Riickseite.^ 

Der  Satz,  daB  der  Luftdruck  im  Gebiet  der  Warmewelle  tief  ist  oder 
zum  mindesten  fallt,  sowie  der  analoge,  daB  er  im  Gebiet  der  Kalte- 
welle  hock  ist  oder  doch  steigt,  darf  nicht  umgekehrt  werden;  das  heiBt: 
nicht  jede  Depression  und  jede  Antizyklone  ist  notwendig  mit  einer 
Warme-  bzw.  Kaltewelle  an  der  Erdoberflacke  verbunden.  Es  gilt  dies 
vielmekr  nur  von  einer  Klasse  dieser  Luftdruckgebilde,  welche  sich7  wie 
namentlich  Hanzlik1)  erwiesen  hat,  auf  verhaltnismaBig  niedrige  Luft- 
schichten  beschrankt;  eine  andere  Klasse  derselben  erstreckt  sich  in  viel 
groBere  Hohen  und  wird  spater  behandelt. 

A  Is  erster  hat  wohl  Bigelow2)  die  Rolle  der  warmen  und  kalten 
Stromungen  fiir  die  Bildung  der  Gebiete  mit  abnonn  hohem  und  tiefem 
Druck  erkannt.  Er  schreibt  im  Jahre  1902:  „Eine  Schichte  der  Atmo¬ 
sphare  fiieBt  stetig  ostwarts  liber  die  Vereinigten  Staaten  (von  Nord- 
amerika)  hinweg,  in  der  Hoke  von  zwei  Meilen  aufwarts.  Darunter 
flieBen  ganz  unabhiingig  von  der  oberen  Stromung  eine  Reihe  von  nord- 
und  sudwarts  gerickteten  Gegenstromungen,  die  warm,  bzw.  kalt  sind. 
Das  Zusammenwirken  dieser  beiden  Strome  hat  die  antizyklonale  und 
zyklonale  Wirbelbewegung  zur  Folge,  hauptsachlick  auf  dynamischem 


1)  Denkechr.  d.  Wien.  Akad.,  Bd.  84,  S.  163,  1908  und  Bd.  88,  S.  6t,  1912 

2)  Monthly  Weath.  Rev.  1902,  S.  251. 


mit  den  niedrigen  Druckgebilden 


253 


Wege,  wobei  (lie  erste  eine  abwarts-,  die  zweite  eine  aufwartegerK  ht*  te 
Bewegungskomponente  erzeugt*'. 

Diese  Ansicbt,  die  groBe  Ahnlichkeit  mit  der  al  en  Doveselien  An- 
scbauung  der  Aquatorial-  und  Polarstromung  bes.tzt,  wurde  lange  Zeit 
durch  die  ihr  widersprechenden  Beobachtungen  namentlich  aus  E  p 
in  den  Hintergrund  gedrangt;  tatsacblich  ist  sie  in  dieser  einfac  en 
Form  auch  nur  auf  die  oben  genannte  erste  Klasse  der  Zyklonen  und 
Antizyklonen  anwendbar. 

Bigelow  hat  auch  die  Meinung  ausgesprochen,  daB  das  Nebenein- 
ander  der  kalten  und  warmen  Massen  die  Vorbedingung  zur  Entstehung 
der  Sturmenergie  sei;  er  bemerkt1),  daB  die  Energie  der  lokalen  Wind- 
systeme  infolge  dieser  Gegenstrome  aus  der  Energie  der  Gesamtzii- 
kulation  der  Atmosphare  (aus  der  Warme  verschiedener  Breitenzonen 
der  Erde)  geschopft  wird,  nicht  aber  unabhangig  von  dieser  bestehe, 
wie  Ferrel  und  Oberbeck  annahmen.  Durch  die  Untersuchungen  von 
Margules  (Abschnitt  46  u.  ff.)  ist  diese  Ansicht  zu  einer  begriindeten 
Theorie  erhoben  worden;  bis  schlieBlich  ihre  Bedeutung  durch  Hanz- 
lik  (a.  a.  0.)  und  durch  die  Ubereinstimmung  mit  den  Ergebnissen 
Fickers  (a.  a.  0.)  ins  rechte  Licht  geriickt  wurde. 

Der  Luftaustausch  zwischen  hohen  und  niedrigen  Breiten  erfolgt  in 
der  seichten  Depression  und  Antizyklone  demnach  durch  ein  Nebenein- 
anderstromen  kalter  und  warmer  Luft,  wobei  freilich  die  warme  nach 
oben,  die  kalte  nach  unten  strebt,  nicht  aber  durch  ein  direktes  Uber- 
einanderflieBen  wie  Ferrel  angenommen  hatte  (Kanaltheorie  mit  Stro- 
mung  polwarts  in  der  Hohe,  aquator- 
wiirts  am  Boden,  vgl.  S.  180). 

Bigelow  hat  aus  den  Beobach¬ 
tungen  in  Nordamerika  die  Verzwei- 
gung  und  das  ineinandergreifen  der 
warmen  und  kalten  Strome  abgeleitet 
und  schematisch  (Fig.  59)  dargestellt. 

Die  ausgezogenen  Linien  bedeuten  die 
Strbmung  der  warmen  Massen  aus  dem 
Suden,  die  gestrichelten  die  der  kalten  aus  dem  Norden.  Westlieb  von 
der  kalten  liegt  der  hohe  Druck,  ostlich  der  tiefe.2)  Die  Depression  be- 
steht  somit  aus  einer  warmen  Stromung  auf  der  Ostseite,  einer  kalten 
auf  der  Westseite,  die  Antizyklone  umgekehrt  aus  einer  kalten  auf  der 
Ostseite  und  einer  warmen  auf  der  Westseite.  Zu  ganz  demselben  Re- 
sultat  ist  bicker  gekommen.  Vergleicht  man  Fig.  59  mit  Fi<r  57  so 
erkennt  man,  daB  die  Kalte-  und  Warmewellen  von  Ficker  mit  den 

Druckgebilde*  EuropaB. "  0°  ZU  fttt  de“  gldchen  Schems  die  niedrigen 
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Kntstehung  gescklossener 


niedngen  Zyklonen  mill  Antizyklonen  yon  Bigelow  tatsachlich  iden- 
tisch  Sind.  Bei  den  Tornados  Nordamerikas  fand  Dayis")  «»leichfalls 
d,ese  DoppelstrSiming;  alle  die  rasck  beweglichen  DruckgebiUU  scheinen 
die  gleiche  Constitution  zu  haben,  die  am  einfacbsten  durch  die  Aus- 
breitung  kalter  Luft  unter  warme  charakterisierfc  wird. 

Von  Interesse  ist  nun  das  Zustandekommen  der  kreisformigen  oder 
elliptiscken  Isobaren;  sie  sind  eine  Folgeerscheinung  der  kalten  und 
warmen  Gegenstromungen,  fallen  jedocli  vielmehr  ins  Auge  als  diese 
und  haben  daker  dem  ganzen  Phanomen  den  Namen  gegeben. 

Zunachst  ist  es  kein  Zweifel,  daB  das  Fallen  des  Luftdrucks  bei 
siidlichen,  das  Steigen  bei  nordlichen  Winden  ein  thermischer  Effekt 
ist.  Warme  Luft  aus  dem  Siiden  tritt  an  Stelle  von  kiilterer  und  umge- 
kehrt.  Die  Hohe  dieser  ungleich  temperierten  Schichten  betragt  nach 
Hanzlik  in  den  Antizyklonen  V/2  bis  3  km.  Wir  sollten  daher  zu¬ 
nachst  tiefen  Druck  iiber  der  Wiirmezunge,  kohen  iiber  der  Kaltezunge 
erwarten.  Annaherungsweise  trifft  dies  gewiB  zu;  dock  wirken  nun  die 
geweckten  Krafte  modifizierend  auf  die  Druckverteilung. 

Rein  nordlicke  und  siidlicke  stationare  Stromungen  sind  nur  mit 
Gradienten  in  der  Ricktung  Ostwest  verbunden.  In  Fig.  33  ist  der 
stationare  Zustand  dargestellt;  der  bei  solcken  Gegenstromungen  mog- 
lick  ist;  wenn  die  kalte  Luft  westlick  der  warmen  liegt  (Depression^ 
In  jener  Figur  ist  die  Greuze  der  beiden  Strorne  eine  nordsiidwarts  ver- 
laufende  Linie  tiefsten  Druckes,  die  mit  zunekmender  Hoke  immer  mekr  auf 
die  kalte  Seite  ruckt.  Diese  Linie  ist  offenbar  der  sogenannten  „Trog- 
liniea  nake  verwandt,  welcke  namentlick  bei  den  E*formigen  Depres- 
sionen  beobachtet  wird. 


Die  kalte  Masse  im  Norden  besitzt  aber  im  allgemeinen  zu  Anfang 
eine  Bewegungskomponente  aus  Osten,  die  warme  siidlicke  eine  solcke 
aus  Westen.  Infolgedessen  tritt  zu  dem  obigen  Gefalle  des  Druckes  noch 
ein  siidwarts  gerickteter  Gradient  in  der  kalten,  ein  nord warts  ge- 
rickteter  in  der  warmen  Masse  kinzu.  Wir  gelangen  zu  Gradienten,  die 
von  alien  Seiten  gegeneinander  gericktet  sind. 

Sobald  am  Boden  Reibung  stattfindet,  muB,  in  Abweickung  vom 
Schema  des  stationaren  Zustandes,  an  der  Troglinie  der  kalte  Nordstrom 
gegen  Osten  abgelenkt  werden  und  unter  den  warmen  Siidstrom  flieBen; 
der  warme  Siidstrom  wird  nun  zum  Teil  iiber  die  kalten  Massen  west- 
warts  gedrekt,  zum  Teil  von  denselben  ostwarts  gesckoben.  Es  tritt 
eine  Verzweigung  der  Stromungen  ein,  wie  sie  in  Bigelows  Figur (59) 
bei  „Tiefu  ersckeint.  Die  auf  diese  Weise  gebogenen  Stromlinien  haben 
nun  Bewegungskrafte  (ablenkende  Kraft  und  Zentrifugalkraft)  zui  Folge, 
welche  die  Masse  derart  verteilen,  daB  aus  jenen  gegeneinander  ge- 


1)  Ygl.  Hann,  Lehrbuch,  3.  Aufl.  S.  732. 
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richteten  Gradienten  abgerundete  ovale  Isobarenformen 

wie  sie  die  Wetterkarten  zeigen.  Die  Entwicklung  einer  sole  en 

verteilung  auf  analytischem  VVege  zu  verfolgen  ist  bisher  noch  mcbt 

gelungen.  . 

Nach  Ficker  liegt  das  Zentrum  der  asiatischen  Depression  meist 

an  der  Polargrenze  des  Erwarmungsgebietes.  Dies  wird  verstandlich, 
wenn  man  bedenkt,  dab  die  SVV-VVinde  vermbge  ihrer  Tragheit  an 
der  Grenzflacke  der  westlicb  liegenden  kalten  Massen  eine  Drucker- 
niedrigung  erzeugen,  die  am  grbBten  dort  sein  muB,  wo  die  kalten 
Massen  noch  ausgesprochene  Ostwinde  sind,  also  an  der  Polargrenze 
der  Kiiltezungen,  in  der  Ackselhohe  derselben  (vgl.  Fig.  57,  S.  245), 
wo  die  Kaltezunge  mit  der  kalten  Masse  der  Polarkalotte  zusammen- 
hangt. 

Indem  die  kalte  Luft  sudwiirts  stromt  und  dabei  auf  der  Ostseite  in 
die  Depressionslinie  austreten  kann,  westwarts  aber  von  der  anwehenden 
warmen  Luft  gestaut  bleibt,  wird  der  Riicken  des  hbchsten  Druckes 
nicht  symmetrisch  auf  der  Kaltezunge  liegen,  sondern  auf  ihrer  West- 
seite.  Der  warme  Siidwind  westlich  davon  ist  ja  auch  mit  einem  An- 
wachsen  des  Druckes  gegen  Osten  verbunden.  Da  der  Zustand  an  der 
Grenze  (Westgrenze  der  Kaltezunge)  nicht  stationar  ist,  stromt  die  kalte 
Masse  gegen  SW  unter  die  warme,  die  warme  gegen  NE  iiber  die  kalte. 
Es  entsteht  die  antizyklonale  Kriimmung  auf  der  linken  Seite  der  Figur  59. 
Wieder  wird  nun  durch  dynamische  Vorgange  aus  der  Kammlinie  hoch- 
sten  Druckes  im  Westen  der  Kaltewelle  ein  abgerundetes  Gebiet  hohen 
Druckes,  die  Antizyklone.  Sie  erscheint  auch  haufig  nur  als  „Riick- 
seite  der  Depression",  wenn  sich  im  Westen  einer  solchen  eine  Zunge 
hohen  Druckes  sudwarts  erstreckt  und  dabei  mit  einem  groberen  Hoch- 
druckgebiet  im  Norden  zusammenhangt. 

In  den  dynamisch  abgerundeten  Depressionen  und  Antizyklonen  ist 
gleichwohl  der  Druck  ein  Te mperaturef fekt;  die  hier  besprochenen 
niedrigen  Zyklonen  sind  warm,  die  Antizyklonen  kalt.  In  einer  Hoke 
von  einigen  Kilometern  iiber  dem  Boden  ist  von  den  unteren  Druck- 
giadienten  nickts  melir  zu  bemerken;  sie  entstehen  nur  durch  das  un- 
gleiche  Gewicht  der  untersten  Massen.  Wenn  auch  die  Abrundung  durch 
die  ablenkende  Kraft  der  Erdrotation  und  die  Zentrifugalkraft  erfolo-t 
bleibt  doch  natiirlick  die  barometrische  Hohenformel  giiltig. 

In  den  niedrigen  Depressionen  und  Antizyklonen  ist  demnach  die 
asynimetriscbe  Temperaturverteilung  das  wichtigste.  Die  Ostseite  der 
Depression  ist  warm  ihre  Westseite  kalt;  letztere  geht  uber  in  die  kalte 
stseite  der  nachfolgenden  Antizyklone;  an  deren  Westseite  ist  die 
Te m peratur  w i eder  hoher,  ganz  im  Einklang  mit  den  Richtungen  aus 

d  “  all  T  0mme“'  D,er  Effekt  i8t  um  so  groBer,  je  ausgespfochener 

die  aUgememe  Temperaturabnahme  gegen  die  Pole  kt  ie.,f  ‘-ft. 

„k.r  h5k„./Bs:  i,  ■" 
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Anderung  der  Isobaren  mit  dor  Htihe 


v  x ernpei aiurgeTaiie 

Yom  Aquator  zum  Pol  selir  in  Betrackt.  Es  bewirkt,  daB  der  Luffcdruck 

auf  der  polaren  Seite  der  Druckgebilde  in  der  Hoke  geringer  ist  als 
auf  der  iiquatorialen.  Die  Isobaren,  welcke  am  Boden  um  ein  Tiefdruck- 
gebiet  geschlossen  verlaufen,  offnen  sich  in  der  Hoke  und  ordnen  sick 
dort  mekr  und  mekr  den  Breitenkreisen  an.  In  einiger  Hoke  ist  dann 
das  Vorkandensein  einer  niedrigen  Depression  nur  mekr  an  einer  Aus- 
bucktung  der  normal  von  W  nack  E  verlaufen  den  Isobaren  gegen  Siiden 
zu  erkennen.  Bei  der  Antizjklone  tritt  in  der  Hoke  in  aknlicker  Weise 
eine  Ausbucktung  nack  Norden  auf.  Infolge  dessen  laufen  in  einem 
koheren  Niveau  die  Isobaren  iiber  der  Aquatorseite  der  Depression  und 
liber  der  Polseite  der  Antizjklone  gedrangter  aneinander,  als  auf  der 
gegeniiberliegenden  Seite  dieser  Druckgebilde.  Tatsacklick  findet  man 
auck  die  starksten  Winde  auf  der  reckten  Seite  der  Depression  und  auf 
der  linken  der  Antizyklone  (nordl.  Halbkugel),  beurteilt  nack  der  Rick- 
tung  der  Fortpflanzung. 

Die  Berecknung  der  Druckverteilung  in  kokeren  Niveaus  mittels 
der  statiscken  Grundgleickung  bietet  keine  Schwierigkeit,  wenn  die 
Temperaturverteilung  bekannt  ist.  Eine  schematiscke  Darstellung  der 
Transformation  der  Isobaren  mit  der  Hoke  infolge  der  Temperatur- 
asymmetrie  bietet  Fig.  60  fur  drei  versckiedene  Niveaus.  Die  Isobaren 
der  Depression  und  der  Antizyklone  am  Boden  sind  der  Einfackkeit 
kalber  kreisformig  gezeicknet.  Die  Isobaren  der  ersteren  offnen  sick 
nack  aufwarts  allmaklick  gegen  Norden;  die  der  letzteren  gegen  Siiden. 
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Im  oberen  Niveau  deutet  der  weUenform.ge  Verlauf  der  punktierten 
Isobare  an,  daB  Depression  und  Antizyklone  dort  nur  mebr  als  Sto- 
rungen  des  westosUiehen  Verlaufes  der  Isobaren  bemerkbar  smd 

Die  Verbindungslinie  der  Druckextreme  in  verschiedenen  Hobeii 
die  sogenannte  „Achse“,  ist  sehr  stark  nacb  Westen  geneigt.  Angenahert 
entspricht  il.re  Neigung  jener  der  Grenzflache  kalter  und  warmer  Massen 
im  stationiiren  Bewegungszustand  (vgl.Fig.  33),  betragt  also  derGroBen- 
ordnung  nach  Bruehteile  eines  Winkelgrades.  Jene  Bewegung,  die  man 
irewohnlich  „Wirbel“  nennt,  ist  daher  nur  auf  auBerst  niedrige  Sckicbten 


beschrankt. 

Aus  der  Veriinderung  der  Isobaren  rait  der  Hoke,  also  aus  der  Asym¬ 
metric  der  Temperaturverteilung,  ergibt  sick  die  Ortsver  an  derung 
der  Druckgebilde.  Nack  der  auf  S.  232  gegebenen  Regel,  wonack  einem 
Ausstrdmen  der  Luft  in  der  Hoke  aus  dem  Gebiet  tiefen  Druckes  ein 
Fallen,  aus  dem  Gebiet  hoken  Druckes  aber  ein  Steigen  des  Baro¬ 
meters  entspriclit,  folgt  sogleick,  dak  sick  die  beiden  Druckgebilde  in 
Fig.  60  nack  Osten  verlagern  miissen.  Denn  die  Luftstromungen  geken 
in  der  Hoke  selir  angenakert  den  Isobaren  parallel,  so  dak  die  Pfeile 
in  Fig.  60  die  Bewegung  im  obersten  Niveau  wiedergeben.  Dies  ent- 
sprickt  den  zaklreicken  Feststellungen,  nack  welcken  die  Depressionen 
sick  meist  in  der  Ricktung  der  oberen  (Cirrus)  Stromungen  bewegen.  *) 

Es  ist  auch  klar,  dak  die  Fortpflanzungsgesckwindigkeit  um  so  groBer 
ist,  je  starker  die  Asymmetrie  der  Temperaturverteilung  und  je  kleiner 
damit  die  Neigung  der  „Ackse“  gegen  den  Horizont  ist;  denn  kierdurch 
werden  die  Ein-  und  Ausstromungswinkel  vergrokert.  Tatsacklick  fand 
Hanzlik  (a.  a.  0.),  dak  bei  rasck  beweglicken  Druckgebilden  der  Winkel 
zwiscken  oberem  Wind  und  unterer  Isobare  groker  ist,  als  bei  langsam 
beweglicken,  die  viel  koker  kinaufreicken. 

Die  Asynmietrie  der  Druckgebilde  lakt  sick  direkt  erkennen,  wenn 
eine  Hbkenstation  neben  der  Station  in  der  Niederung  zur  Verfugung 
steht;  die  Eintrittszeit  der  Druckextreme  verzogert  sick  mit  der  Hoke 
ganz  merklick.2) 

Hann  bat  in  seinem  Lekrbucke3)  zaklreicke  Beobacktungen  liber 
Temperaturverteilung,  Wind  verbal  tnisse,  Isobarenformen  usw.  angefiikrt. 
mit  welcken  die  obigen  kurzen  Betracktuugen  vollstiindig  karmonieren' 
Trotzdem  ist  die  Dynamik  dieser  niedrigen,  rasck  ziekenden  Druck¬ 
gebilde  nock  lange  nickt  vollstandig  ausgebaut;  dazu  felilen  Beoback- 
tungen  in  kurzen  Zeitintervallen  aus  versckiedenen  Sektoren.  mittels 
derei  sick  ikre  Entstekung  und  Bewegung  verfolgen  lieBe. 


7  -t1^  o’0('iemeDt  Ley’  Quart.  Journ.  Met.  Soc.  1877;  R.  Forsten  Met 
/eitsch.  1888,  S  105;  Bigelow,  Monthly  Weath.  Rew.  1903,  S.  79-  Th  He’s^el’ 
berg,  Veroff.  d.  geophysikal.  Inst.  Leipzig,  Heft  2  1913 

^  I8a  *  B;  B°Ti8  bei  Hann’  Lehrbuch,  s’.  Aufl,  S.  565. 

3)  3.  Aufl.,  5.  Buch,  2.  Kap. 

I .  x  n o  r :  Dynamitche  Metoorologie 
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V  ertikale  Bewegungen 

..  ,Jjle  S*'oBe  Rolle  der  Temperaturasymmetrie  fur  Bildung  und  Ver- 
auderung  von  Depressionen  und  Antizyklonen  laBt  sich  auch  aus  dem 
Um stand  erschlieBen,  daB  abnorme  Temperaturverteilungen  dieselben 
WBsenthch  beemflussen.  So  hat  Trabert1)  gefunden,  daB  eine  Depression 
rucklaufig  wurde,  d.  h.  sich  von  E  gegen  W  bewegte,  als  in  Europa 
emmal  ein  verkebrtes  Temperaturgefalle  lierrsclite  (im  N  warm,  in  S 
kalt).  Diese  niedrigen  Druckgebilde  bewegen  sicb  stets  so,  dab  in  der 
Ricbtung  der  Bewegun g  gesehen  die  warme  Luft  auf  der  nordlicben 
Halbkugel  recbts,  auf  der  sudlicben  aber  links  liegt.  Dort,  wo  starke 
Temperaturgegensatze  fehlen,  wie  polwarts  von  80°  Br.,  ist  die  Ent- 
stebung  you  Depressionen  sebr  selten  oder,  wenn  solcbe  vorkommen, 
doch  ibre  Dauer  sebr  bescbriinkt. 2)  Dort  feblt  eben  die  Energie  in 
b  orm  von  Temperaturdifferenzen,  die  fiir  das  Zustandekommen  der  De¬ 
pressionen  notig  ist. 

Es  liegt  in  der  Natur  der  Sacbe,  dab  die  Fortbewegung  von  Depres¬ 
sionen  und  Antizyklonen  mit  vertikalen  Bewegungen  Hand  in  Hand 
geht,  nachdem  die  kalten  und  warmen  Massen  eben  nicbt  in  stationarer 
Bewegung  sind.  Kalte  Luft  sinkt,  warme  steigt,  die  Umlagerung  liefert 
die  Energie  der  Winde.  Auf  diese  vertikalen  Bewegungen,  den  Auftrieb 
warmer,  den  Abtrieb  kalter  Luft  bat  namentlicb  Trabert3)  Gewicbt 
gelegt.  Aus  dem  Gesagten  folgt  scbon,  dab  auf  der  Yorderseite  der 
Depression  und  in  ibrer  Mitte  eine  aufsteigende,  auf  der  Riickseite  aber 
und  in  der  kalten  Antizyklone  eine  absteigende  Bewegung  stattfinden 
wird.  Der  Kondensation  des  Wasserdampfes  in  der  ersteren  entspringt 
der  geringe  Temperaturgradient  daselbst;  in  der  kalten  Antizyklone  ist 
derselbe  grober,  da  in  absteigender  Luft  die  Temperatur  adiabatiscb  zu- 
nimmt.  In  den  langsam  beweglicben  Hocbdruckgebieten  freilicb  gilt 
das  nicbt  mebr,  dort  treten  baufig  Temperaturinversionen  auf.4 5)  Die 
aufsteigende  Bewegmncr  an  der  Yorderseite  der  Depression  wird  am  deut- 
licbsten  durcb  die  Bildung  des  Niederscblags  bewiesen.  Wie  DefantJ) 
gezeigt  bat,  gibt  eine  Untersucbung  der  kalten  und  warmen  Luftgebiete 
obne  Rucksicbt  auf  den  Luftdruck  ein  Uberwiegen  des  Niederscblags 
in  den  warmen  Gebieten,  ganz  entsprecbend  den  niedrigen  Depressionen. 
Die  vertikalen  Yerscbiebungen  sind  zwar  vermutlicb  gering,  dabei  aber 
von  grobter  Wichtigkeit;  es  ware  wiinscbenswert,  sie  genauer  beobachten 
zu  konnen. 


1)  Met.  Zeitsch.  1910,  S.  508. 

2)  Wie  Vincent  (Met.  Zeitsch.  1911,  S.  284)  aus  den  Beobachtungen  des 
Polarjahres  nachgewiesen  hat. 

3)  Met.  Zeitsch.  1910,  S.  301.  ,  ,  , 

4)  Vgl.  Bigelow,  Month.  Weath.  Rev.  1903,  S.  79,  und  Haim,  Le  irbuc  , 

3.  Aufb,  S.  562. 

5)  Beitr.  z.  Physik  d.  freien  Atmos.,  Bd.  IV,  S.  129. 
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76.  Die  Entstehung  holier  Depressienen  und  Antizykl enen. 

Zu  den  niedrigen  Depressionen  und  Antizyklonen,  welche  als  Storungen 
in  der  mittleren  Luftdruckverteilung  nur  bis  in  wemge  Kilometer  Hohe 
nachweisbar  sind,  stehen  jene  Druckgebilde  im  Gegensatz,  die  sich  bis 
in  die  Stratosphare  hinauf  erstrecken.  Uber  ihre  Konstitution  sind 
wir  dank  den  internationalen  Ballonaufstiegen  einigermaBen  unterrichtet, 
wenn  aucb  viele  auf  sie  beziigliche  l  ragen  bisher  nocb  unbeantwoitet  sind. 

Vor  der  Einfiihrung  der  Ballons  war  man  auf  die  Beobachtungen 
der  Bergstationen  angewiesen.  Diese  ergaben  zusammen  mit  denen  der 
Niederung  zwei  Arten  von  Depressionen  und  Antizyklonen;  einerseits 
Depressionen,  welche  abnorm  warm,  und  Antizyklonen,  welche  abnorm 
kalt  sind,  andererseits  Depressionen,  die  abnorm  kalt,  und  Antizyklonen, 
die  abnorm  warm  sind.  Da  das  Gewicht  warmer  Saulen  geringer  ist  als 
das  kalter,  so  erschieuen  seinerzeit  die  warmen  Depressionen  und  die 
kalten  Antizyklonen  als  das  normale.  Man  bezeichnete  sie  als  thermi- 
sche  Effekte,  die  anderen  aber  als  dynamische,  indem  man  darait  be- 
tonte,  daB  z.  B.  der  hohe  Druck  in  einer  warmen  Antizyklone  durch 
Kriifte  veranlaBt  sei,  die  den  Auftrieb  der  warmen  Luft  nicht  nur  auf- 
heben,  sondern  ins  Gegenteil  verwandeln.  Heute  ist  erwiesen,  daB  die 
„thermischen“  Druckgebilde  den  niedrigen  Depressionen  und  Antizyklonen 
des  Abschnitts  75  entsprechen,  die  „dynamischen“  aber  den  hochreichen- 
den.  Wie  schon  S.  227  bemerkt,  ist  es  bisher  nicht  moglicli,  zu  ent- 
scheiden,  ob  nicht  auch  die  sogenannten  dynamischen  Druckgebilde 
rein  thermisch  zustande  komraen,  wo  dann  die  Temperatur  der  hohen 
Schichten  deren  Ursache  ware.  DaB  dies  zum  Teil  der  Fall  ist,  ist  kein 
Zweifel;  die  ungemein  starken  Temperaturschwankungen  in  der  Sub¬ 
stratosphere  sind  ein  Beweis  dafiir. 

1m  Hinblick  auf  diese  Unklarheit  ist  der  Ausdruck  „dynamischu, 
welch er  auf  die  hohen  Druckgebilde  angewendet  wird,  eher  verwirrend 
als  aulkhirend.  Denkt  man  dabei  an  Bewegungskrafte,  so  ist  es  wohl 
richtig,  daB  stets  solche  im  Spiel  sind;  sie  ermoglichen  den  Bestand  der 
„warmen“  Antizyklonen  und  der  „kalten“  Depressionen,  wirken  aber 

horizontal  und  tragen  nichts  zur  Druckerhohung  oder  -Verminderumr 
am  Boden  bei.  8 

lst  6cll0n  lm  •Ia,lre  1876  und  ausfiihrlicher  1890  der  uamals 
ublichen  Meinung  entgegengetreten,  daB  die  Hochdruokgebiete  (in  den 
unteren  Scb.chten)  kalt  die  Tiefdruckgebiete  warm  sem  mu  seen.  Er 
zergte  aus  den  Bergbeobachtungen,  daB  in  Europa  die  Antizyklonen 
meist  bis  3  km  bmaut  warmer  sind  als  ibre  Umgebung.  Aber  erst  die 
ia  lonbeobaebtungen  bracbten  eine  Erklarung  fur  diese  auffallende  t1- 
aehe,  dle  dem  s  at.schen  Grundgesetz  zu  widersprechen  schien  S  e 
Legt  m  der  werteren  Tatsaehe,  daB  die  Stratosphare  fiber  warmen 

1)  Met.  Zeitsch.  1870 ;  Wien.  Sitzber.  1890. 
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hoch  liegt  und  kalfc  ist,  fiber 
kalten  Depressionen  aber  tief 
liegt  und  warm  ist.  Zahlreiche 
Untersuchungen  neueren  Da¬ 
tums  haben  dies  festgestellt. 
Wir  geben  als  Beweis  hier  nur 
die  Temperaturkurven  fur  Win¬ 
ter  und  Sommer  wieder,  die 
Humphreys1)  fur  die  Anti- 
zyklone  und  Depression  Euro- 
pas  gezeichnet  hat  (Fig.  61). 

Danach  ist  eine  teilweise 
aber  deutliche  Kompensation  in 
der  Druckwirkung  der  oberen 
—60°  -50  -4o  —30  -so  -io  o  io°  und  unteren  Schichten  yorhan- 

ris-  61-  den.  Die  Wirkung  der  Tropo¬ 

sphere  besteht  bei  der  Antizyklone  in  einer  Abschwachung  des  rela- 
tiven  Hochdrucks,  der  an  der  unteren  Grenze  der  Stratosphare  besteht, 
bei  der  Depression  in  einer  Abschwachung  des  relativen  Tiefdrucks  da- 
selbst.  Der  Sitz  des  hohen,  bzw.  tiefen  Druckes,  der  an  der  Erd- 
oberflache  zum  Ausdruck  kommt,  ist  also  offenbar  in  der  Strato¬ 
sphare  gelegen.  Diese  Kompensation  der  oberen  und  unteren  Schichten. 
stimint  mit  den  Ergebnissen  der  Statistik  (Abschnitt  71),  die  sich  auf 
alle  Schwankungen  an  einem  Orte  ohne  Riicksicht  auf  die  synoptische 
Druckverteilung  beziehen,  vollstandig  uberein.  Auch  erinnert  sie  sehr  an 
die  Verteilung  der  Temperatur  in  verschiedenen  Breiten  der  Erde 
(Fig.  41,  S.  186). 

Hanzlik  hat  (a.  a.  O.)  gezeigt,  daB  die  hohen  Depressionen  und 
Antizyklonen  meist  aus  den  niedrigen  entstehen  und  ein  spiiteres  Ent- 
wicklungsstadium  derselben  sind.  In  Europa  treten  viele  Hochdruck- 
gebiete  als  „kalte“  auf  und  enden  als  „warme“.  Schon  Haim  hat  auf 
die  Kolle  der  vertikalen  Bewegung  bei  diesen  Umbildungen  aufmerksam 
gemacht.  Im  absteigenden  Luftstrom  der  Antizyklone  besteht,  wenigstens 
solange  keine  seitliche  Ausbreitung  der  Massen  stattfindet  (vgl.  Ab¬ 
schnitt  34)  adiabatische  Temperatursteigerung,  welche  die  allmahliche 
Erwarmung  der  antizyklonalen  Massen  bedingt.  Fur  die  Umbildung 
der  warmen  in  kalte  Depressionen  kann  die  vertikale  Bewegung  nicht 
in  der  gleichen  Weise  yerantwortlich  gemacht  werden,  da  die  starke 
Abkiihlung  nur  bis  zum  Kondensationsniveau  reicht.  Hier  wird  haupt- 
siichlich  die  Bewolkung  eine  Rolle  spielen.  Sie  halt  im  aufsteigenden 


1)  Bull.  Mt.  Weather  Obs.  Bd.  II,  S.  183. 
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Ast  die  Sonnenstrahlung  ab,  wodurcb  namentlich  im  Sommer  die  unteren 

Gebiete  der  Depression  relativ  talt  werden.  „  w»ndluncr  der 

Neben  diesen  Temperaturanderungen,  die  die  U  | 

niedrigen  Druckgebilde  in  hohe  begleiten,  geben  d.e  eigen  umlchen 
Veranderungen  der  Temperatur  der  Stratosphare  ember  di< e  wii i 
Fitr.  61  salien.  Offenbar  sind  diese  Veranderungen  in  der  Hohe  die 
aaehe  dafUr,  daB  die  hochreichenden  Druckgebilde  nun  lebensfa  iigcr 
und  dauerbafter  sind  als  die  niedrigen,  daB  der  abwSrte i  genchtete  Strom 
der  Antizyklone  Uberliaupt  bestehen  bleibt,  nacbdem  die  Ursache  dieser 
Beweguno1,  das  groBere  spezifische  Gewicht  der  antizyklonalen  Lu l  , 
nun  aufgehort  hat,  zu  bestehen,  und  ebenso  dafur,  daB  nun  relativ  kalte 
Luft  sich  in  der  Depression  nach  aufwarts  bewegt.  Diese  oberen  ’S  er- 
anderungen  scheinen  also  von  der  groBten  Bedeutung  zu  sein;  trotz- 
dem  ist  es  heute  noch  nicht  moglich,  deren  Ursache  mit  Sicherheit  an- 

zugeben.  # 

Wir  miissen  fur  diese  ungemein  wichtige  Frage  dieselben  zwei  Ge- 

sichtspunkte  geltend  machen,  die  schon  bei  der  Besprecbung  der  lem- 
peraturschwankungen  in  der  Hohe  (Abschnitt  69)  ausgefiilirt  wurden. 
Zunachst  ist  es  die  Frage,  ob  die  Veranderungen  in  der  Stratosphare 
unabhiingig  von  den  niedrigen  Druckgebilden  sind  oder  nicht.  Die 
Untersuchung  der  Steig-  und  Fallgebiete  des  Luftdrucks  (vgl.  den 
nachsten  Abschnitt)  scheint  anzudeuten,  daB  Luftdruck-  und  Tempera- 
turschwankungen  in  der  Stratosphare  vorkommen,  die  mit  dem  Auf- 
treten  von  Kalte-  und  Warmewellen  am  Boden  in  gar  keinem  Zusammen- 
hang  stehen.  Wenn  dies  der  Fall  ist,  so  ist  doch  noch  die  Moglichkeit 
vorhanden,  daB  ein  zufalliges  Zusammentreff'en  einer  Drucksteigerung 
in  der  Substratosphere  mit  einem  niedrigen  lvaltegebiet  den  AnlaB  zur 
Ausbildung  einer  hohen  Antizyklone  gibt  und  daB  diese  beiden  Gebilde 
miteinander  eine  besondere  Erhaltungstendenz  besitzen.  Diese  Ansicht 
wird  unterstiitzt  durch  das  Vorkommen  kalter,  also  niedriger  Anti- 
zyklonen,  die  sich  nicht  in  warme  hohe  umwandeln,  aber  auch  durch 
die  Ausbildung  hoher  warmer  Antizyklonen,  welche  nicht  aus  niedrigen 
kalten  entstehen.  Was  das  letztere  betrifft,  so  muB  sich  ja  eine  Druck¬ 
steigerung  in  der  Substratosphere  auch  am  Boden  im  Luftdruck  auBern; 
das  Auftreten  von  Kelte  in  der  Stratosphere  wird  Abwertsbewegung’ 
nahezu  adiabatische  Temperaturzunahme  und  relative  Wkrme  in  den 
unteren  Schichten  zur  Folge  haben,  wenn  es  lange  genug  iiber  einem 
Gebiete  dei  Eidobeifleche  anhalt.  Die  Entstehung  warmer  Antizyklonen 
aus  Keiteeinbruchen  in  der  Substratosphere  ist  also  durchaus  wahrschein- 
hch;  aut  sie  hat  E.  Gold1)  hingewiesen.  Ebenso  ist  es  moglich,  daB 
Keltewellen  in  der  Hohe  keine  Antizyklonen  an  der  Erde^erzeugen, 

3  AunGS°P6268'  Me“'  Met  °f6Ce’  L°nd0n’  1913’  S‘  Lehrbuch, 
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wenn  sie  rasch  voruberziehen  und  die  Situation  fur  ihre  weitere  Aus- 
bildung  in  der  Troposphare  nicht  giinstig  ist,  wenn  also  z.  B.  in  den 
unteren  Schichten  gerade  erne  Warmewelle  aus  dem  Siiden  eindrin^t 
In  sinngeinaBer  Umkehrung  gilt  analoges  fur  Tiefdruckgebiete 

Das  Zusammentreffen  einer  Kaltewelle  in  der  Hdhe  mit  einer  solcken 
atn  Boden  fulirt  zu  abnorm  ausgepragtem  Hocbdruck  am  Boden;  die 
absteigende  Bewegung  wird  besonders  intensiv  sein,  mithin  aucli  die 
Ausbieitung  der  Luft  daselbst  und  die  Entwicklung  eines  antizyklonalen 
Windiegimes.  DaB  die  adiabatiscb  durcli  Sinken  erwarmte  Luft  bei 
dieser  "W  indverteilung  leicbt  nahezu  stationiir  werden  kann,  folgt  aus 
den  Bedingungen  des  stationaren  Zustandes  f(ir  warme  Luft,  die  in  kalte 
eingebettet  ist  (Fig.  37  a) 5  die  Tatsacke,  daB  bohe,  unten  warme  Anti- 
z\  klonen  besonders  stationar  sind,  ist  also  yollkommen  erklarlick. 

Die  zweite  Ansicbt,  die  zu  erwagen  ware,  ist  die,  daB  die  Kalte-  und 
Warmewellen  der  unteren  Scliicbten  jenen  Temperaturzustand  in  der 
Substratosphere  hervorbringen,  welcber  im  spateren  Stadium  die  nun- 
mebr  in  die  Hohe  gewacbsenen  Druckgebilde  regelmaBig  begleitet.  Eine 
solcbe  Einwirkung  der  unteren  auf  die  boberen  Scbicbten  konnte  ent- 
weder  durcb  Ubertragung  der  vertikalen  Bewegung  stattfinden,  oder 
durcb  Veranderung  der  Strahlungsverbaltnisse.  Es  ist  immerbin  er- 
wiigenswert7  ob  die  in  den  unteren  Scbicbten  auf-  und  abwarts  gericbtete 
Bewegung  aucb  die  oberen  Scbicbten  in  die  analoge  Bewegung  versetzt.1) 
Eine  niedrige  Antizvklone  wiirde  alsdann  eine  Senkung  der  boben 
Scbicbten,  eine  niedrige  Depression  eine  Hebung  derselben  bewirken. 
Im  ersten  Falle  ware  nicbt  einzuseben,  wie  die  Bewegung  nacb  abwarts 
eine  besonders  niedrige  Temperatur  der  Stratospbare  bei  bober  Lage 
ilirer  Grenze  beryorbringen  sollte,  die  docb  die  Antizyklone  begleitet; 
im  zweiten  konnte  eine  Aufwartsbewegung  bei  der  Depression  die 
niedrige  Lage  und  bohe  Temperatur  der  Stratospbare  nicbt  erklaren. 
Somit  ist  die  Beeinflussung  der  Stratospbare  durcb  die  vertikale  Be¬ 
wegung  in  den  unteren  Scbicbten  nicbt  wahrsckeinlich.  Eher  kann  eine 
Einwirkung  der  unteren  Scbicbten  auf  die  oberen  im  Wege  der  Strahlung 
stattfinden,  worauf  Humphreys  (a.  a.  0.)  hinwies.  Wie  im  Abschnitt  28 
gezeigt  wurde,  fiibrt  eine  Zunahme  des  Wasserdampfes  der  Atmospkare 
zu  hoheren  Temperaturen  am  Boden,  zu  tieferen  in  der  Stratospbare. 
Da  nun  bei  niedrigen  Depressionen  durcb  Aufwartsbewegung  kaufig 
Wolken  entstehen,  die  die  Strahlung  auf  die  oberen  Scbicbten  be- 
schriinken,  so  ware  es  denkbar,  daB  dies'e  verminderte  Straklungsmoglick- 
keit  die  Stratospbare  warmer  bleiben  laBt  als  dies  bei  der  starken 
Strahlung  unter  dem  klaren  Himmel  der  Antizyklone  der  Fall  1st 
Humphreys  druckt  dies  anders  aus:  er  meint,  daB  die  feuchtere  Luft 


1)  Vgl.  Shaw,  Abb.  d.  Met.  Office,  London,  Nr.  202,  wo  Anderungen  der 
Stratosphiirenlage  diskutiert  werden  (1909). 
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Steig-  und  Fallgebiete  ,  * 

der  Depression  sich  durch  Strahlung  uiehr  abktthlt  und  ^vonjbr^b- 
gegebene  Wiirme  der  Stratosphhre  zugute  kommt.  Es  is 
haft  dab  im  Wege  der  Strahlung  ein  EinfluB  der  unteren  auf  die  oberen 
Scbicbten'stattfindet,  wenn  sicb  aueb  heute  nocb  nicbts  genaues  daruber 

dn°Wennts  auch  derzeit  nocb  nicbt  moglicb  ist,  den  Zusammeiiliang 
zwischen  den  Veranderungen  unten  und  oben  und  damit  die  Lntstebung 
hoher  Depressionen  und  Antizyklonen  vollstandig  zu  erklaren,  so  s  e  1 
es  docli  fest  daB  der  Stratosphere  dabei  eine  ganz  hervorragende  Be- 
deutung  zukommt.  Fur  das  weitere  Verstandnis  der  Erscheinungen  ware 
es  von  groBtem  Werte,  zu  wissen,  ob  die  Temperaturveranderungen  der 
Stratospkiire  hauptsachlich  durch  borizontale  Luftverscliiebuugen  oder 
durch  Strahlungsverenderungen  bewirkt  werden  und  wann  diese  zwei 
Falle  vorkommen. 

77.  Steig--  und  Fallgebiete  des  Druckes.  Die  Untersuchungen 
von  Brounow,  Sresnewsky  und  namentlicb  von  Nils  Ekholm2) 
sprechen  fur  die  oben  S.  261  erwabnte  Unabhengigkeit  der  Temperatur- 
und  Druckschwankungen  in  der  Stratosphere  von  den  gleicbzeitigen 
Schwankungen  in  den  unteren  Luftscbichten.  Die  genannten  Forscher 
haben  die  Veninderungen  des  Bodendruckes  im  Laufe  bestimmter,  meist 
12-  oder  24stundiger  Zeitintervalle  fur  groBere  Gebiete  der  Erde  ver- 
folgt.  Die  Linien  gleicber  Druckschwankungen,  Isallobaren,  umscklieBen, 
wie  sicb  zeigte,  sehr  beufig  in  runder  Form  Gebiete  mit  maximalem  An- 
steigen  oder  Fallen  des  Druckes,  ganz  ahnlicli  wie  die  Isobaren  Gebiete  mit 
maximalem  oder  minimalem  Druck  selbst  um^eben.  Diese  Steig-  und  Fall- 
gebiete  folgen  einander  meist  in  kurzen  Zeitintervallen  auf  einer  durch- 
scbnittlich  westostlicbeu  Bahn  und  bewegen  sicb  haufig  schneller  und 
regelmaBiger  als  die  Depressionen  und  Antizyklonen.  NaturgemaB  wird 
bei  einer  von  W  nach  E  ziehenden  Depression  ostlich.  von  ihr  stets  ein 
Fallgebiet,  westlich  ein  Steiggebiet  gefunden,  und  umgekehrt  bei  einer 
Antizyklone.  Aber  abgesehen  von  diesen  selbstverstandlichen  Begleit- 
erscheinungen  beweglicher  Druckgebilde  gibt  es  auch  Fall-  und  Steig- 
gebiete,  die  sich  entweder  von  jenen  absondern  und  dann  fur  sich  weiter 
wandern,  oder  die  auch  auBer  jedem  Zusammenhang  mit  den  Druck- 
gebilden  selbst  stehen.  Es  scheint  fast  ein  periodischer  Wechsel  von 
fall-  und  Steiggebieten  in  den  Druckveranderungen  versteckt  zu  sein, 
wobei  die  Periode  in  Europa  haufig  zwei  ganze  Tage  betragt,3)  so  daB 
in  einem  Meridian  ein  lallgebiet  erscbeint,  wenn  zwei  Tage  zuvor  dort 

'Met 1  kitsch  '  !’si u  KiU‘eein.brucJ1  in  der  Substratosphare  beschrieben, 

v  et.  Zeitsch.  1914,  S  (,7),  der  nach  seiner  Meinung  durch  Strahlung  entstanden 

1  5  ,“,T  uer,oner  Um  horizontalen  Transport  kalterMafsen  handeln 

Itt:  “■ d Mei  Zeitsch  s  *»  -dt”- 

*6  Sresnewsky,  Bull,  de  Moscou,  1895,  S.  319. 
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anTnf  ^  f  18  d‘e  ReSelmaBigkeit  nicht  so  groB,  daB  man 

ans  der  Bewegung  seit  gestern  auf  jene  fiir  morgen  sctlieBen  konnte. 

Be  der  Konstruktion  der  Steig-  nnd  Fallgebiete  ist  die  Wahl  des 
ZeitintervaUs  nicht  ganz  gleichgiiltig.  In  kurzen  Zeiten  andert  sich  der 
Brack  wemger  aU  m  Iangen,  das  Bild  der  IsaUobaren  liangt  also  von 
_el  des  Zeitintervalles  ab.  Die  Gesohwindigkeit  der  Steig-  und 

fallgebiete,  die  man  aus  mehreren  aufeinander  folgenden  Isallobaren- 
karten  ausmessen  kann,  ist  ein  Mittelwert  fur  das  ZeitinteryaU  also 
aucn  nicht  unabkangig  von  dessen  Wahl. 


lrotz  dieser  Zufalligkeiten  konnte  sich  Ekholm  aus  den  Isallobaren- 
karten  die  Vorstellung  bilden,  daB  es  sich  hier  um  Erscheinungen 
zyklonaler  und  antizyklonaler  Art  in  den  oberen  Luftschickten  handelt, 
die  bisweilen,  aber  nicht  immer,  solche  in  den  unteren  Schichten  erzeugen; 
sie  bewegen  sich  schneller  als  die  letzteren,  da  sie  der  Reibung°des 
Bodens  nicht  unterliegen,  und  sind  durchaus  selbstandige  Gebilde.  Fur 
diese  Ansicht  sprechen  auch  die  groBen  Temperatur-  und  Druck- 
schwankungen  in  der  Substratosphere  (vgl.  S.222);  wenn  auch  synoptische 
Beobachtungen  aus  der  Hohe  von  etwa  10  km  noch  nicht  vorliegen. 

Auch  die  statistischen  Ergebnisse  (Abschnitt  71)  beziiglich  der 
teilweisen  Kompensation  der  oberen  und  unteren  Temperaturanoma- 
lien  zeigen  an,  daB  das  Niveau  von  10  km  verhaltnismiiBig  viel  be- 
deutendere  Steig-  und  Fallgebiete  besitzt  als  die  Erdoberflache.  Von 
den  Moglickkeiten  ihrer  Entstehung  wurde  schon  oben  gesprochen.  Die 
Frage  diirfte  jetzt  eine  der  wichtigsten  in  der  Meteorologie  seiu.  Die 
neben  den  Druckschwankungen  so  haufig  auftretenden  Temperatur- 
schwankungen  in  der  Stratosphare  deuten,  wie  gesagt,  auf  eine  tker- 
mische  Entstehung  der  Druckanderungen  kin.  Die  Abkiihlung  bei 
Drucksteigerung  kann  dabei  entweder  durch  eine  Art  Kaltewelle  vom 
Aquator  her  (die  Stratosphare  ist  ja  aquatorwarts  kalter  als  in  hoheren 
Breiten)  oder  durch  Ausstrahlung  erfolgen,  wobei  die  abgekiihlte  Masse 
durch  seitlichen  ZufluB  schwerer  wird.  Neben  der  thermischen  Ursache 
der  Druckschwankungen  kann  aber  auch  noch  eine  dynamische  bestehen; 
die  Atmosphare  kann  Gravitationsschwingungen  macken,  wie  eine 
Wassermasse,  sie  kann  stellenweise  hoher  hinauf  reichen  und  dadurch 
an  jener  Stelle  hoheren  Druck  bewirken  (vgl.  S.  227).  Obwohl  iiber 
solche  Aufbauschungen  und  Einbuchtungen  der  Atmosphare  niclits 
bekannt  ist,  miissen  wir  ihre  Moglichkeit  dock  im  x4uge  bekalten;  sie 
konnten  nur  als  wellenfbrmig  verlaufende  Bewegungen  bestehen,  nicht 
als  stationare,  was  mit  deni  wellenartigen  Gang  der  Steig-  und  Fall¬ 


gebiete  nicht  im  Widerspruch  steht. 

Eine  Art  Wellenform  miiBten  allerdings  auch  die  Kalteembruche 
haben,  welche  vom  Aquator  her  in  der  Stratosphare  auftreten  (vgl.  auch 
S.  188).  Bei  ihnen  kann  die  Verteilung  von  Land  und  Meer,  die  auf 
die  Straklung  von  EinfluB  ist,  einen  periodischen  Verlauf  erzeugen. 
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Es  ist  zum  mindesten  wahrecheinlich,  daB  die  Aktionszeutren  der  At- 
mosphare  zum  Teil  in  der  Stratosphare  ihren  S^z  haben  “ 

einen  periodischen  Verlauf  in  die  aUgememe  Westostdnft  boherer  Breiten 

in  der  Hohe  hineinbringen. 

78  Schema  der  Konstitution  hoher  Depression©!!  und 
Antizyklonen.  Wie  schon  friiher  bemerkt,  ist  die  Konstitution  der 
hocbreichenden  Druckgebilde  noch  lange  mcht  voUstandig  geklart.  Ins 
besondere  die  Verteilung  der  vertikalen  Bewegung  und  ilir  Zusammen- 
bang  m it  den  Bewegungen  im  weiteren  Umkreise  der  Druckgebilde  sowie 
die  Erbaltuug  ibrer  Energie  ist  nocb  wemg  bekannt.  Audi  ist  es,  wie 
schon  mehrfack  betont,  nocb  unklar,  ob  sicb  mit  zunekmender  Holie 
aUmahlich  die  Druckunterscbiede  zwischen  Depressionen  und  Antizy- 
klonen  tbermisch  vollig  ausgleieben,  oder  ob  in  der  Hohe  Gravitations- 
wellen  iibrig  bleiben. 

Die  Ballonbeobacbtungen  liaben  aber  dock  schon  sehr  wertvolle 
Aufkl'arungen  iiber  diese  Gebilde  gegeben,  namentlich  liber  die  \  ei- 
teilung  der  Temperatur,  des  Druckes  und  der  "\N  inde.  Sie  sind  in  ver- 
schiedenen  wichtigen  Arbeiten  niedergelegt  und  auck  in  Han  ns  Lekr- 
buck  der  Meteorologie  besproclien.1) 

In  erster  Linie  ist  es  wichtig,  daB  die  versckiedenen  Sektoren  einer 
Depression  oder  Antizyklone  getrennt  untersuckt  werden,  um  die  Asym¬ 
metrie  dieser  Gebilde  festzustellen.  Da  im  allgemeinen  der  Untersckied 
in  der  Temperatur  der  Quadranten  bier  geringer  ist  als  bei  den  niedrigen 
Druckgebilden  (Abschnitt  75),  so  ist  die  Ac-kse  derselben  weniger  nach 
riickwiirts  geneigt,  die  Verschiebung  der  Druckextreme  mit  der  Hoke 
also  geringer  (vgl.  Hanzlik,  a.  a.  0.);  infolgedessen  ist  auch  die 
Drekung  des  Windes  (der  Isobaren)  mit  der  Hoke  schwacher  als  bei 
den  niedrigen  Gebilden,  und  somit  die  Fortpflanzungsgesckwindigkeit 
kleiner.  Der  Umstand,  daB  die  unteren  Schickten  der  Depression  kalter 
sind  als  die  der  Antizyklone,  fuhrt  notgedrungen  dazu,  daB  sick  die 
Druckgradienten  mit  zunekmender  Hoke  zunachst  nickt  ausgleieben, 
sondern  verstarken.  Solcke  Gebilde  mussen  daher  hoher  hinaufreichen* 
als  die  mit  umgekehrter  Temperaturverteilung. 

Fur  die  Frage  nach  dem  Druckausgleick  in  der  Hoke,  nack  der 
Frkaltung  der  Gebilde  und  ihrem  Zusammenkang  mit  der  Umgebuno- 
ware  die  genaue  Untersuchung  einzelner  Depressionen  und  Antizyklonen 
durch  gemeinsame  internationale  Ballonaufstiege  sehr  niitzlick.  Solcke 

1)  g\.  agner,  Beitr.  z.  Phys.  d.  freien  Atmos.  Bd.  Ill,  S.  57  1909-  W  H 

Dines.  Met.  Off.  London,  PnbL  Nr.  210,  b,  19,2;  A.  PeppUr,  Be  tr.Tkys  d 

^Tun^e^nLe.  **’  S’  W’  *  Gttld>  0ff"  Mem.  Nr,  ^ 
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fehlen  higher,  doch  hat  V.  Bjerknes')  begonnen,  die  aerolocischen 
Stationen  m  Europa  zur  systematischeu  Dntersuchung  Ton  Druek<re- 
b]1 2.den’Wie  S1«  der  ZufaU  bot,  zu  verwenden.  Man  darf  sich  von  einer 
allmahlicheii  Erweiterung  dieser  synoptischen  Untersuchungen  erst  eine 
nahere  Ivenntms  der  Einzelheiten  ihrer  Konstitution  versprechen.  Bis 

*"  muB  'nau  'Slch  mifc  Durehschnittswerten  begnugen,  welche  nur 
als  Schema  der  Druckgebilde  brauchbar  sein  werden. 

Es  soil  daher  im  folgenden8)  uoch  ein  derartiges  Schema  einer  De¬ 
pression  und  Antizyklone  betrachtet  werden,  aus  welchem  man  das 
Zustandekommen  der  Luftdruckverteilung  am  Boden  durch  die  Tempera- 
turverteilung  in  der  Hohe  ersieht.  Wir  werden  hier  voraussetzen,  dab 
die  hohen  Depressionen  und  Antizyklonen  rein  thermisch  erklart  werden 
konnen;  damit  ergeben  sich  gewisse  Notwendigkeiten  uber  die  anzu- 
nehmenden  Unterschiede  in  der  Verteilung  von  Tropo-  und  Stratosphare 
iibei  den  einzelnen  Quadranten.  Sie  lassen  sich  mit  den  mittleren 
Beobachtungsergebnissen  vergleiclien  und  zeigen  gute  Ubereinstim  mung, 
woraus  dann  tolgt,  daB  die  Annahme  der  rein  thermiseken  Entstebung 
der  Druckgebilde  zumindest  zu  keinen  quantitativ  unwahrscheinlicken 
Resultaten  fiihrt.  Aucb  kann  man  daraus  unschwer  Analogieschliisse 
fiir  einzelne  wirkliche  Druckgebilde  ziehen,  wodurcb  das  Verstandnis 
dieser  erbobt  wird.  Docli  soli  niebt  vergessen  werden,  da6  das  folgende 
eben  nur  ein  Schema  ist,  welcbes  nock  dazu  zur  Erleichteruncr  der 
Ubersicbt  starker  yereinfaebt  wurde,  als  eigentlieb  notig  gewesen  ware. 

Wir  geben  von  kreisformigen  Isobaren  am  Boden  aus;  und  zwar  sei 
eine  kreisformige  Antizyklone  von  zwei  ganz  gleich  bescbalFenen  De¬ 
pressionen  im  Westen  und  Osten  flankiert.  Der  Druck  nebme  von  780  mm 
im  Zentrum  der  Antizyklone  bis  zu  740  mm  in  dem  der  Depression  ab; 
die  Distanz  der  Zentren  betrage  etwa  1500  km,  der  Durcbmesser  der 
750  mm-  und  der  770  mm-Isobare  sei  etwa  1000  km. 

Weiter  macben  wir  die  Annabme,  daB  uusere  Druckgebilde  genau 
20  km  bock  seien,  daB  also  in  dieser  Hdbe  jede  Storung  durch  sie  ver- 
scbwunden  sei.  Obwohl  nun  die  nordlichsten  und  siidlichsten  Luftsaulen, 
die  in  den  Bereich  der  Druckgebilde  fallen,  mindestens  1000  km  von 
einander  entfernt  sind,  diirfen  wir  dock  nach  Peppier  (S.  186)  den  Druck 
in  20  km  Hoke  in  beiden  Breiten  gleich  annebmen.  Wir  stellen  unser 
Schema  fiir  den  Sommer  auf  und  setzen  den  Druck  in  jener  Hoke  ent- 
spreebend  den  Pepplerschen  Zahlen  zu  45  mm  fest. 

Schwieriger  ist  die  Bestimmung  der  Temperaturen  am  Boden  und 
in  20  km  Hoke.  Wir  betraebten  die  Luftsaulen  liber  10  Punkten  der 
Erde,  namlich  uber  den  Zentren  von  Depression  und  Antizyklone  und  uber 


1)  Veroff.  d.  Geophys.  Inst.  Leipzig,  I.  Serie:  Synopt.  Darst.  atmos.  Zustiinde, 

2)  Ygl.  F.  M.  Exner,  Wien.  Sitz.-Ber.  Bd.  119,  Abt.  II a,  S.  697,  1910. 
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den  4  Quadranten  der  beiden,  im  N,  W,  S  und  E,  auf den  leobaren  750,  bzw. 
770  ram  Die  Bodentemperaturen  werden  bier  mcbt  nur  durch  die  ju.i 
live  Lage  zum  Druckgebiet,  sondern  aucb  durch  die  ungleiche  geo- 
graphische  Breite  bestimmt.  Die  mittlere  Bodentemperatur  janes  Breiten- 
kreises,  auf  dem  die  Zentra  liegen,  sei  16°  C.  Der  nordlichate  Breiteu- 
kreis  babe  14°,  der  siidlichste  18°.  Nun  nimmt  die  Temperatui  der 
Stratosphere  polwarts  zu;  nach  Fig.  42  kbnnen  w  fur  dieselbe  unter 
50°  Breite  etwa  —49°  annehmen,  unter  dem  nbrdlicben  Breitenkreise 

e^wa _ 47°,  unter  dem  siidlichen  —51°.  Diese  Zahlen  sind  treilich  nur 

unsickere  Scbatzungen. 

Als  Abweichungen  der  Bodentemperaturen  in  den  versckiedenen 
Quadranteu  der  Depression  und  Antizyklone  von  den  betreffenden 
Normaltemperaturen  beniitzen  wir  die  von  A.  Peppier1)  festgestellten 
Werte  fiir  den  Sommer.  Um  von  den  unwicbtigen  Besonderheiten  der 
alleruntersten  Scbicbten  unabbangig  zu  werden,  werden  aber  bier  nicht 
die  Temperaturen  an  der  Erde,  sondern  die  Mitteltemperaturen  der  drei 
untersten  Kilometer  verwendet.  Auf  diese  Weise  kornmen  die  im  folgenden 
mit  t0  bezeicbneten  10  Temperaturen  an  der  Erdoberfliiche  zustande; 
sie  sind  auf  ganze  Grade  abgerundet.  Die  Antizyklone  erscheint  am 
Boden  im  Mittel  um  2°  warmer  als  die  Depression,  deren  Zentrum  um 
3°  warmer  als  das  Depressionszentrum. 

Es  entstebt  nun  die  Frage:  wie  ist  fiir  jeden  Quadranten  und  die 
Zentra  der  beiden  Druckgebilde  die  Lage  und  Temperatur  der  Substrato¬ 
sphere  anzunekmen,  damit  unter  der  warmen  Antizyklone  der  Druck 
dennocb  hock,  unter  der  kalten  Zyklone  dennocb  tief  werde  und  gerade 
den  vorgegebenen  Wert  babe?  Diese  Frage  beantworten  wir  im  An- 
schlub  an  Abscbnitt  67 ;  bier  wurde  die  Massenverteilung  in  einer  Luft- 
saule  berecknet,  in  welcber  die  Temperatur  nach  Fig.  50  verteilt  ist, 
also  bis  zur  Substratosphere  lineare  Abnahme  (a),  dann  in  dieser  bis 
zu  20  km  Hohe  lineare  Abnahme  oder  Zunahme  (^3)  besitzt  (von  hier 
an  ist  Isothermie).  Aus  der  barometrischen  Hohenformel  fiir  diese  dop- 
pelt  geknickte  Temperaturkurve  (S.  217)  laBt  sich  li,  die  Hohe  der 
Troposphere,  berecknen.2) 

Es  ist  dazu  noch  notig,  eine  Voraussetzung  iiber  die  lineare  Tem- 
peraturabnahme  in  der  Troposphere  (a)  zu  machen.  Yon  W.  Peppier 


1)  Beitr.  z.  Phys.  d.  freien  Atmos.,  Bd.  V,  S.  1. 

.  M  .  ...  3  T’o  +  T{  —  --  (T0  cell  —  T) 

2)  Man  erhalt  den  langen  Ausdruck:  h  = 
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9  log  «  ’  Ja  ,ei  lst  11  —  20  km,  7'„  =.  +  278  «,  7',.  =  t,,  -f  278  ». 
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und  S.  Grenander1)  sind  zwar  aus  den  Beobacbtungen  der  drei  un- 
tersten  Kilometer  Werte  von  «  =  ~  fur  die  vier  Quadranten  derHocb- 

und  Tiefdruckgebiete  abgeleitet  worden,  dock  stimmen  dieselben  schlecbt 
mitemander  uberem.  Es  scbeint  daber  am  einfacbsten,  die  Rechnung 
tiii  den  Sommer  zu  macben,  wo  die  Mittelwerte  von  a  in  Zyklonen 
und  Antizyklonen  sick  (nach  Peppier)  nur  wenig  unterscbeiden,  und 
allgemein  a  =  0,6°/100  m  anzunehmen.  Hierdurcb  wird  die  Recbnung 
allerdings  scbematiscber,  aber  aucb  bedeutend  einfacher. 

Sobald  die  Temperaturen  einmal  bekannt  sind,  ist  es  leicbt,  mit 
linei  Hilfe  den  Luftdruck  in  verscliiedenen  Hdben  zu  berecbnen;  dies 
wurde  bier  nur  fur  Niveaus  in  je  5  km  Abstand  voneinander  ausgefiibrt. 
Die  Ergebnisse  der  Recbnung  sind  in  folgender  Tabelle  entbalten. 


Depression 

Antizyklone 

;  N-Seite 

AV-Seite 

S-Seite 

E-Seite 

Zentr. 

N-Seite 

W-Seite 

S-Seite 

E-Seite 

Zentr. 

li  in  m 

7330 

7310 

8700 

9160 

6960 

9650 

12500 

11500 

9740 

115  40 

h  m  °C 

-  33,0 

-  31,9 

-36,2 

-  39,0 

-  28,8 

-  44,9 

56,0 

-  51,0 

-  44,4 

-  53,2 

1 5  in  °Cpro  km 
*p0  in  mm 

1,10 

1,35 

1,31 

0,92 

1,55 

0,20 

-  0,93 

0,00 

0,45 

-0,50 

750 

750 

750 

750 

740 

770 

770 

770 

770 

780 

Pa  v 

397,4 

398,4 

402,1 

402,1 

394,0 

410,0 

415,6 

414,7 

410,9 

418,2 

PlO  n  u 

196,5| 

197,5 

200,1 

199,8 

196,3 

201,8 

208,1 

207,1 

202,9 

207,6 

P 15  'll 

94,81 

95,2 

95,8 

95,3 

95,1 

95,1 

96,2 

96,4 

95,7 

96,2 

%  in  °C 

11 

12 

16 

16 

13 

13 

19 

18 

14 

16 

-  19 

-  18 

-  14 

-  14 

-  17 

-  17 

-  11 

-  12 

-  16 

-  14 

^10  11  11 

-  36,0 

-  35,5 

-37,9 

-  39,8 

—  33,5 

-  45,0 

-  41,0 

-  42,0 

-  44,5 

-44,0 

^15  ii  ii 

—  41, 5| 

-  42,3 

-44,4 

-  44,4 

^  41,3 

-46,0 

-  53,7 

-  51,0 

-  46,8 

-  61,5 

*  + 

*'20  »  ii 

-  47 

1 

-49 

-  51 

-  49 

-  49 

-  47 

-  49 

-  51 

-  49 

-  49 

*  Daten  der  Aufgabe;  |3  positiv,  wo  die  Temperatur  nach  aufwarts  abnimmt. 


Von  Interesse  ist  bier  zuniicbst  die  Kobe  h  der  Troposphere  (Hoben- 
lage  der  unteren  Stratospbarengrenze)  in  verscbiedenen  Quadranten. 


Sie  ist  am  groBten  im  Westen  der  Antizyklone,  am  kleinsten  1m  Zen- 
trum  der  Zyklone.  Die  Yerteilung  von  h  ist  in  Fig.  62  durch  Isohypsen, 
die  von  km  zu  km  gezeicbnet  sind,  dargestellt. 


1)  Ygl.  Hann,  Lehrbucb,  3.  Aufl.,  S.  562 ff. 
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Isothermen  in  einem  Querschnitt 


mit  den  Beobachtungen  stimmt.  Die  groBen  Unterschiede  in  h  sind 

notig,  vim  die  angenommenen  groBen  Druckunterscbiede  am  Boden  her- 
vorzubringen. 

In  dei  umstehenden  Figur  03  ist  die  synoptische  Verteilung  von 
I  h uck  and  1  emperatur  fiir  die  Erdoberflache  nach  den  vorausgesetzten (*) 
Daten  der  Tabelle,  sodann  fiir  5, 10  und  15  km  Hohe  nacli  den  bereckneten 
dargestellt.  Die  ausgezogenen  Kurven  sind  Isobaren,  die  gestrichelten 
Isothermen.  Man  sieht,  dab  in  den  unteren  Lagen  die  Tiefdruckgebiete 
kalt?  in  den  oberen  aber  warm  sind.  Die  Figur  fiir  10  km  hat  groBe 
Ahnlichkeit  mit  einer  analogen  tiir  die  Erdoberflache  bei  seickten, 
warmen  Depressionen  und  kalten  Antizyklonen.  Mit  zunehmender  Hohe 
\  erschieben  sich  die  Gebiete  hochsten  und  tiefsten  Druckes  gegen  Westen, 
iiber  10  km  werden  beide  Extreme  verflacht,  in  15  km  gibt  es  keine 
geschlossenen,  sondern  nur  mehr  wellenformige  Isobaren. 

Die  Isothermen  machen  weitaus  starkere  Veriinderungen  durch  als 
die  Isobaren.  In  der  Hohe  von  15  km  schiebt  sich  von  Siiden  eine 

Kaltezunge  vor,  von  Norden 
Warmezungen,  fast  so  wiebei 
den  Kiilte-  und  Warmeein- 
briichen  an  der  Erdoberflache, 
nur  in  umgekehrter  Richtung 
(vgl.  Fig.  57).  Besonders  deut- 
lich  wird  die  eigentiimliche 
Temperaturverteilung,  wenn 
man  die  Isothermen  fiir  einen 
westostlichen  Vertikalschnitt 
durch  die  Hoch-  und  Tief¬ 
druckgebiete  konstruiert,  wie 
dies  mit  unseren  schemati- 
schen  Daten  in  Fig.  64  ge- 
schehen  ist.  -1)  Die  kalte  Luft- 
masse  von  —  50°,  westlich 
und  ostlich  in  warmere  ein- 
gebettet,  hat  in  VYirklichkeit 
nicht  die  hier  gezeichnete 
Form,  weil  die  horizontalen 
Dimensionen  zugunsten  der 
vertikalen  sehr  verkleinert 


W  Zentr.  E 
Zylclone 


W  Zentr.  E 
Antizyklone 
Fig.  64. 


W  Zentr.  E 
Zyklone 


sind.  Nach  unseren  Annahmen  betriigt  der  Horizontalabstand  cler  ost- 
lichen  Seite  der  Isotherme  -60*  von  der  westhchen  etwa  1000  km 
der  Vertikalabstand  des  untersten  und  obersten  Punktes  ist  hochstens 

1)  Sie  hat  groBe  Ahnlichkeit  mit  einer  Darstellung  der  Beobachtungen  durch 
Dines  (Met.  Off.  Nr.  210,  b,  1912). 


Winde  und  Ortsveriinderung 


271 


8  km,  so  daB  die  kalte  Masse  in  Wirklichkeit  nur  eine  sehr^flache 
Zunge  bildet,  deren  Begrenzung  gegen  Suden  lmder 


k“nDiesSe  flachen  Kalteschichten  in  der  Hohe  durften  die  aUerwichtigste 
Ersckeinung  bei  den  hohen  Depressionen  und  Antizyk  ouen  “m, 
in  ibnon  ist  wohl  die  Energie  auf'gespeichert,  aus  welcber  <  ie 
gespeist  werden.  Die  kalten  Massen  werden  vermutlich  durch  iort- 
wiibrenden  NachfluB  aus  dem  Suden  und  durch  Ausstrahlung  bei  klarem 
Hi  mm  el  iminer  erneut  und  drucken  die  Massen  unter  sich  abwarts;  so 
entsteht  ini  Gebiet  der  Antizyklone  die  Abwartsbewegung,  mit  welcber 
ein  gleichzeitiger  Aufwartstransport  von  warmeren  Massen  verbunden 
sein  muB,  eine  Umlagerung  im  Sinne  von  Margules.  Die  nahe  dem 
Boden  vorhandenen  Temperaturgegensatze  kbnnen  zu  keinem  Zuwachs 
an  lebendiger  Kraft  fiihren,  im  Gegenteil;  dort  wird  lebendige  Kraft 
verbraucht,  da  die  warme  antizyklonale  Luft  sich  abwarts  ausbreitet, 
die  kalte  zyklonale  aber  gehoben  wird.  Nahere  Kenntnisse  dieser  Ver- 
hiiltnisse  feblen  noch. 


Aus  den  Figuren  63  lassen  sich  auch  die  Winde  in  verschiedenen 
Hohen  entnehmen.  Sie  verlaufen  sehr  nahe  langs  der  Isobaren.  Da  die 
Druckgradienten  von  10  km  aufwarts  rasch  abnehmen,  so  gilt  ahnliches 
von  den  Windstiirken.  Im  Gegensatz  zu  den  niedrigen  Depressionen 
und  Antizyklonen  findet  man  bei  den  hohen  auch  noch  im  Zirrusniveau 
die  Winde  um  ein  Zentrum  angeordnet.  Bezogen  auf  die  Isobaren  des 
Bodens  treten  in  5  km  Hohe  Drehungen  der  Winde  nach  rechts  und 


nach  links  auf,  erstere  auf  der  Ostseite  der  Depression  und  Westseite 
der  Antizyklone,  letztere  auf  den  umgekehrten  Seiten.  Entsprechend 
den  Ausfiihrungen  des  Abschnitts  70  tragt  die  Rechtsdrehung  zum 
Fallen,  die  Linksdrehung  zum  Steigen  des  Druckes  bei.  Wenn  man  die 
diesbeziiglichen  Wirkungen  aller  Schichten  addiert,  so  erhiit  man  die 
tatsachliche  Anderung  des  Bodendruckes  mit  der  Zeit.  Unsere  schema- 
tischen  Druckgebilde  wiirden  sich  danach  gegen  Osten  bewegen.1)  Durch 
unregelmaBige  lemperaturverteilung  einzelner  Schichten  kann  liber 
einem  Orte  der  Erde  die  Rechtsdrehung  stellenweise  in  Linksdrehung 
iibergehen  und  umgekehrt.  In  diesera  Falle  wirken  verschiedene  Schichten 
einer  Luitsaule  einander  entgegen.  So  kann  es  geschehen,  daB  bei  den 
hohen  Druckgebilden  Ortsveriinderungen  auch  aus  dem  Grunde  geringer 
sind  als  bei  den  niedrigen,  weil  die  Wirkungen  der  einzelnen  Schichten 
sich  teilweise  auf  heben.  Der  Hauptgrund  fur  diese  langsame  Bewegung 
aber  ist  zweifellos  der,  daB  die  Asymmetrie  der  hohen  Druckgebilde 
geringer  ist.  Nachdem  (Fig.  63)  die  Isobaren  der  Depression  rnit  den 
Isotherm  en  in  10  km  Hohe  fast  zusam  men  fallen,  so  folgt  schon  daraus. 


zclnen  f Iff' “  J?!’ “Ch’  dl6  tatsachliche  Veriinderung  aus  der  Wirkung  der  ein¬ 
zelnen  Luftschichten  zusammenzusetzen,  vgl.  bei  F.  M.  Exner  a.  a,  0 
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79.  Veranderungen  der  synoptischen  Wetterkarten.  Die 

Depressionen  und  Antizyklonen,  welcbe  man  auf  den  tiiglicben  Wetter¬ 
karten  zu  selien  gewobnt  ist,  sclieinen  die  Wettersituationen  im  o-anzen 
zu  beberrscben;  jedenfalls  blickt  der  Wetterprognostiker  gerne^zuerst 
auf  jene  abgescblossenen  Druckgebilde.  Trotzdem  ist  es  kaum  zweifel- 
baft,  dab  aucb  alien  den  Zwiscbengebieten  groBe  Bedeutung  zukommt. 
^  as  zur  Beurteilung  der  Veranderungen  der  Zyklonen  und  Antizyklonen 
gesagt  wurde,  gilt  aucb  fur  jedes  andere  Luftgebiet:  die  Veranderung 
des  Bodendrucks  wird  durcb  alle  Scbicbten,  aus  denen  eine  Luftsaule 
bestebt,  zusammen  bervorgerufen,  wobei  der  borizontale  Massentransport 
die  Hauptrolle  spielt.  Dort,  wo  warme  Luft  durcb  kalte  ersetzt  wird? 
wird  ein  Beitrag  zu  einer  Druckzunabme  geliefert  und  umgekebrt. 
Hierfiir  ist  die  Differenzialgleicbung  des  Abscbnitts  70  maBgebend. 

Man  bat  versucbt1),  die  Temperaturverteilung  der  untersten  Scbicbten 
fur  die  Voraussage  der  Druckiinderungen  zu  beniitzen,  indem  man  an- 
nabrn,  daB  die  Temperaturverteilung  in  den  oberen  Scbicbten  wesent- 
licb  die  gleicbe  sei  oder  daB  die  unteren  Scbicbten  iiber  die  oberen 
dominieren.  Tatsiicblicb  gelangt  man  mitunter  auf  diese  Weise  zu 
braucbbaren  Resultaten,  besonders  bei  Veranderungen,  die  durcb  niedrige 
Kalte-  oder  Warme welleu  erzeugt  werden.  In  Nordamerika  scbeinen 
solcbe  sebr  baufigzu  sein,  so  daB  den  Bodenbeobacbtungeu  dort  zweifellos 
groBer  Wert  in  der  Wettervorbersage  zukommt.  In  Europa  hingegen 
sind  (vgl.  Abscbnitt  71)  die  Veranderungen  in  den  untersten  Luft- 
scbicbten  fur  die  Wettersituation  meist  nicbt  ausschlaggebend.  Mit¬ 
unter  gelingt  es  allerdings,  aus  den  Gradienten  von  Druck  und  Temperatur 
an  der  Erdoberflache  wenigstens  das  Vorzeicben  der  Druckanderung 
ricbtig  vorauszubestimmen.  Docb  wird  man  im  allgemeinen  auf  die 
Beobachtungen  aus  dem  Gebiet  der  Stratospbare  nicbt  verzicbten  konnen. 

Von  groBer  Bedeutung  fiir  die  Veranderung  einer  Wettersituation 
sind  die  relativ  kleinen  vertikalen  Bewegungen;  die  Ausbreitung  kalter 
Luft  nacb  abwarts,  die  warmer  Luft  nacb  aufwarts  wurde  ja  als  die 
Bedingung  der  Entstebung  und  Erbaltung  kraftiger  Luftstromungen 
erkannt.  Neben  der  Verfolguug  des  borizontalen  Massentransportes  im 
obigen  Sinne  wird  man  daher  das  Studium  namentlicb  auf  die  Aus¬ 
breitung  der  kalten  Massen  zu  lenken  baben,  und  es  ist  nicbt  ausge- 
scblossen,  dafi  zunebmende  Erfabrung  auf  diesem  Gebiet  verbaltnismaBig 
leicbt  die  Ricbtung  wird  finden  lassen,  nacb  welcber  bin  Veranderungen 
eintreten.  Dies  gilt  nicbt  nur  von  den  kalten  Massen  nabe  der  Erd- 


l)  F.  M 
A.  Defant, 

niitzung  der  Isothermen  sowie 


j  AUl.  X  id,  kJ.  v  ^ 

je  der  Isallothermen  entwickelt  sind. 


und  ihre  Fortpflanzung 
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oberflache,  ’sonde™  auch  vou  jenen  in  der  StratoSp^re;J«:ade  auf 
letztere  diirften  die  vieleu  Dunkellieiten,  denen  wir  .1  zurack- 

urteilung  der  Wetterveranderungen  begegnen  ganz  bes 
zufiihren  sein,  wie  z.  B.  das  unvorbergesehene  Erschemen  von  ball  und 

bt"’ieebSemeine  WE-Bewegung,  welche  die  DruckgebUde  auf  den 

Wetterkarten  der  gemafiigten  Breiten  zeigen,  ist  durcb  d.e  WE-Dnft  der 
aUgemeinen  Zirkulation  gegeben.  Infolge  der  Abnahme  der  Temperatm 
<reo-en  die  Pole  herrscht  stets  diese  Bewegung  vor.  Die  Sache  laJJt  sic 
aber  auch  so  auffassen,  daB  in  jedem  Druckgebilde  fur  sich  infolge  der 
besatrten  Temperaturabnahme  bei  Aquatorwmd  warme  Luft  an  htelie 
von  lalter,  bei  Polwind  kalte  Luft  an  Stelle  von  warmer  tritt,  Hier- 
durch  ist  auf  der  ndrdlicben  Halbkugel  die  Tendenz  zum  FaUen  des 
Druckes  gegeben,  wenn  eine  Isobare  mit  dem  tieferen  Druck  im  W  von 
N  nach  8  verlauft  und  umgekehrt  (vgl.  Fig.  52).  Wo  die  normalen  Iso- 
thermen  nahe  aneinander  liegen,  ist  die  Geschwindigkeit  des  \\  estwindes 
und  die  Drift  der  Druckgebilde  groB;  dort  ist  aber  auch  die  Gewichts- 
anderung  bei  nordsudlicher  Massenverlagerung  bedeutender.  Die  beiden 
Auffassungen  kommen  also  auf  das  gleiche  hinaus.  Aur  zeigt  die  zweite 
deutliclier,  daB  die  momentane  Veranderung  einzig  und  allein  eine  f  unk- 
tion  der  Variablen  und  ihrer  Gradienten  an  jenem  Orte  der  Atmosphare 
ist,  wo  sie  eben  zustande  komuit  (vgl.  die  Differenzialgleickung  des 
Druckes,  Abschnitt  70). 

Die  Richtung,  in  welcher  sich  die  Druckgebilde  fortpflanzen,  ist  nach 
der  Untersuchung  Hesselbergs1)  wohl  die  des  Zirruszuges;  doch  ist 
die  Geschwindigkeit  der  Fortpflanzung  geringer  als  die  der  oberen 
Stroniung  (0,3  bis  0,6  derselben);  dies  erkliirt  sich  daraus,  daB  fiir  die- 
selbe  nicht  allein  die  hohen  Schichten,  die  sich  viel  rascher  bewegen, 
maBgebend  sind,  sondern  auch  die  niedrigen. 

Wenn  man  hier  von  Fortpflanzung  spricht,  so  handelt  es  sich  eigent- 
1  i cli  nur  um  die  Fortpflanzung  von  Isobarenformen  oder  Bewegungszu- 
standen;  die  Luftmassen,  welche  eine  Luftsaule  bilden,  werden  nicht 
beisammen  bleiben,  da  in  verschiedenen  Hohen  in  der  Kegel  verschie- 
dene  \\  inde  wehen.  An  der  Ivonstitution  eines  beliebigen  Druckgebildes 
werden  somit  alle  Augenblicke  andere  Luftmassen  beteiligt  sein,  wes- 
wegen  man  die  Depressionen  auch  nicht  mit  Unrecht  eher  mit  AVellen 
als  mit  Wirbeln  verglichen  hat.  Dies  geht  auch  aus  den  Bahnen  liervor, 
welche  von  einer  einzelnen  Luftmasse  tatsachlich  beschrieben  werden 
(vgl.  Abschnitt  66). 

Die  "VeiMiche,  die  Anderungen  der  Wettersituationen  im  Interesse 
der  Prognose  vorauszusehen,  haben  in  den  letzten  Jahren  besonders 
Guilbert  zu  empirischen  Regeln  gefQhrt,  die  fiir  die  Praxis  von  Wert 


1)  Beitr.  z.  Physik  d.  f.  Atmos.;  Bd.  V,  S.  198. 

l-xner:  Dynaraische  Meteorologie 
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zu  sein  scheinen.  Ihre  vollstandige  Begrundung  steht  nocb  aus;  es 
scbeint,  da£  die  Tragheitsbewegungen  der  Luftmassen  bei  einem  Teil 
dieser  Kegeln  eine  Rolle  spielen.  Wenn  die  Druckverteilung  sicb  ver- 
andert,  so  ist  der  Zustand  kein  station  arer.  Die  Winde  entsprechen  daber 
niclit  den  momentanen  Gradienten,  sondern  sind  starker  oder  schwaelier 
und  anders  gericlitet,  als  nack  den  Gleicliungen  der  stationjiren  Be- 
wegung  zu  erwarten  ware.  Aus  den  momentanen  Winden  lassen  sicb 
dann  Sckliisse  auf  die  bevorstebenden  Anderungen  des  Druckes  und  des 
Gradienten  zieben.1)  Wenn  den  stationaren  Bewegungen  in  diesem  Bucbe 
das  groBte  Gewicbt  beigelegt  wurde,  so  entsprang  dies  der  Anschauung, 
da£  deren  Kenntnis  die  Grundlage  flir  weitere  Fortscbritte  zu  bilden 
bat.  Eine  nabere  Untersucbung  dieser  Verbaltnisse  ist  sebr  erwiinscbt, 
wenn  es  aucb  nicbt  wabrscheinlicb  ist,  dafi  man  mit  diesen  rein  djna- 
miscben  Betracbtungen,  die  sicb  nur  auf  eine  Horizontalebene  erstrecken, 
allein  wesentlicb  weiter  kommen  wird. 


1)  Vgl.  Tk.  Hesselberg  in  Veroff.  Geophys.  Inst.  Leipzig,  Heft  8,  1915. 


Dreizehntes  Kapitel. 


Periodische  Veranderuugen  in  der  Atmosphare. 


80.  Periodische  Veranderungen,  hervorgerufen  durch  die 
Verteilung  von  Land  und  Meer.  Im  AnschluB  an  die  vorigen  Ab- 
schnitte  soJleii  bier  zuniichst  gewisse  periodische  Erscbeinungen  be- 
sprochen  werden,  welche  mehrfach  in  den  synoptischen  W  etterkarten 
beobachtet  wurden,  obwohl  es  andere  periodische  Veranderungen  in  der 
Atmosphare  gibt,  die  viel  deutlicher  ausgepragt  und  auch  genauer  er- 
forscht  sind.  Es  handelt  sich  um  mehrtagige  Perioden  des  Wetters  in 
mittleren  Breiten  der  Erde.  H.  H.  Clayton1)  z.  B.  hat  gefunden,  daB 
iiber  Nordamerika  periodenweise  Tiefdruckgebiete  auftreten  (haufig  alle 
5Tage),  Defant2)  hat  in  neuester  Zeit  mehrtagige  Perioden  des  Nieder- 
schlages  auf  beiden  Halbkugeln  nachgewiesen,  die  in  verschiedenen 
Liindern  in  ahnlicher  Weise  auftreten,  Russel3)  machte  auf  die  regel- 
miiBige  Wiederkehr  von  Antizyklonen  in  Australien  aufmerksam,  usw. 

Nun  sind  die  Kurven,  die  derartige  Erscheinungen  darstellen,  aller- 
diDgs  recht  unregelmaBig.  Allein,  sobaid  mehrere  sinusartige  Einzel- 
perioden  verschiedener  Lange  ubereinander  liegen,  muB  der  Erscheinung 
die  Klarheit  einer  einfachen  Welle  fehlen,  und  man  kann  trotzdem, 
namentlich  nach  den  1  ntersuchungen  Defants,  die  Zerlegung  solcher 
Kurven,  wie  sie  z.  B.  die  Niederschlagsmenge  in  einem  Lande  liefert 
als  physikalisch  berechtigt  anerkennen. 


Die  Meteoi  ologie  hat  viele  Versuche  aufzuweisen,  den  unregelmaBigen 
Verlauf  irgend  einer  Erscheinung  durch  Zerlegung  in  Wellen  verschie¬ 
dener  Perioden  erklarlich  zu  machen;  die  meisten  dieser  Versuche  legten 
kosmische  Perioden  zugrunde,  wie  die  Mondperiode,  die  Sonnenflecken- 
Penode  usw.  Wenn  auch  einzelne  derselben  erfolgreich  sein  mogen  so 
soli  auf  sie  hier  nicht  eingegangen  werden. 

Der  Zweck  dieses  Abschnittes  ist  es  blo6,  darzulegen,  wie  durch  die 
allgemeine  Zirkulation  der  Luft  fiber  der  unregelmaBigen  Erde  mit  ihrer 
komphzierten  Land-  und  Meerverteilung  eine  periodische  Erscheinune 
m  der  Atmosphare  zustande  kommen  kann. 


1)  Met.  Zeitsch.  1895,  S.  22. 

5  iV.ien'  ®ife  -Ber-  Bd-  121,  Abt.  Ila,  S.  379,  1912 

8)  z,tiert  be.  Defant,  S.  453:  3  ESBa,s  on  Australian  Weath.,  Sidney  i89a 
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wird  die  Temperatur  der  Luft  verandert,  im  letzten  Falle  allerdino-s 
nur  mittelbar,  indem  die  Luftstromungen  abgelenkt  werden.  Ande- 
rungen  der  Lufttemperatur  aber  sind  wieder  mit  irgendwelchen  Ande- 
1 ungen  dei  Druckverteilung,  der  vertikalen  Bewegung  usw.  verbunden, 
so  dab  wir  ganz  im  allgemeinen  eine  Beeinflussung  des  Wetters  durcli 
die  lokalen  Verkaltnisse  der  Erdoberflache  annehmen  diirfen. 

Die  naheren  Vorgiinge  bierbei  sind  noch  sebr  wenig  bekannt;  es  ist 
nicbt  sicker,  welcker  von  den  drei  obengenannten  Einfliissen  bier  haupt- 
sachlicb  einwirkt;  wir  lassen  diese  Frage  offen  und  begnugen  uns  mit 
der  Tatsacbe  des  lokalen  Einflusses  der  Erdoberflache  auf  die  Tempe¬ 
ratur  der  iiber  sie  flieBenden  Luftmassen. 

Diese  Massen  denken  wir  uns  in  mittleren  und  hoheren  Breiten  von 
W  nacb  E  um  die  Erde  berum  bewegt;  dann  wird  sick  ibre  Temperatur 
T  je  nacb  dem  Orte;  iiber  dem  sie  sich  befinden,  fortwabrend  verandern. 
Fiir  einen  gewissen  Breitenkreis  laBt  sich  der  EinfluB  der  Erde  auf  die 
Lufttemperatur  durcb  eine  Reihe  von  Sinus-  und  Kosinusgliedern  der 
geograpbiscben  Lange  x  ausdriicken.  Deren  Wellenlange  ist  der  Erd- 
umfang  in  jener  Breite,  bzw.  dessen  Hiilfte,  Drittel  usw.  Denn  die  Funk- 
tion  von  x,  die  von  Land-  und  Meerverteilung  abhangt,  ist  ja  in  ihrer 
all^emeinsten  Form  nacb  dem  Fourierscben  Satz  durcb  eine  solcbe 
Reihe  gegeben.  Wir  konnen  also  die  zeitlicbe  Temperaturiinderung  einer 
Luftmasse,  die  sich  langs  eines  bestimmten  Breitenkreises  bewegt,  setzen: 


t  =  n 


dT 

dt 


^  [A{  sin  ix  - f  cos  ix\ , 


wo  A  und  B  unbekannte  Konstante  sind,  i  aber  die  ganzen  Zablen  von  1 

Z  Z 

bis  n  bedeutet. 


1)  F.  M.  Exner,  Wien.  Sitz.-Ber.  Bd.  119,  Abt.  Ila,  S.  995,  1907  und  A.  De- 
fant,  ebenda  Bd.  121,  Abt.  Ila.  S.  379,  1912. 
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wir  statt  der  Temperatur  einer  bewegten  Luftmasee  Temperatur 
an  einem  Orte  finden;  die  Gesckwmdigkeit  u  der  Luftbe  .  _ 
langs  eines  Breitenkreises  nebmen  wir  der  Einfackheit  wegen  als  kon- 


stant  an.  .  ,  .  ,  .  rlio 

Die  partielle  Differenzialgleichung  laBt  sich  integneren,  wenn  (lie 

anfangliche  Verteilung  der  Temperatur  langs  des  Breitenkreises  (  zur 

Zeit  0)  gegeben  ist;  wir  nebmen  hierfur  als  einfache  Voraussetzung 

konstante  Temperatur  auf  dem  ganzen  Breitenkreise,  also  T0  =  a,  an. 

Das  Integral  ist  dann: 


i-n 


T  =  a  — 


V  [At  cos ix  —  siru'x] 
»  =  1 

i  u 


1  —  n 

V  [Ai  cos i  (x  —  ut)  —  Bi  sin  i  ( x  —  ut) ] 


+ 


i  =  1 


III 


Diese  Losung  befriedigt  sowobl  die  Differenzialgleichung  wie  die 
Anfangsbedingung  und  gibt  somit  die  Temperatur  eines  Ortes  x  zur  Zeit 
t.  Demnach  wird  dieselbe  fur  jeden  Ort.  durcb  eine  Summe  von  Perioden 
dargestellt,  wir  erlialten  periodische  Temperaturscbwan kunge n. 
Die  Zeit,  nach  welcher  die  Temperatur  denselben  ,Wert  wiedererbalt? 

also  die  gauze  Sehwingungsdauer,  ist  x  =  —  ;  dies  ist  zugleicb  die 

Periodenlange  der  einfacben  Welle  (i  =  1).  Man  erbalt  die  folgenden 
Periodenlangen: 

tur  t  =  1  .  ...  t=  —  =  x.  ,  tur  t  =  6  ....  To  =  —  = 

1  u  1  7  d  3  u  3  7 

„  2  .  .  .  .  r0  =  —  =  ,  „  4  ..r=  =  -j-  usw: 

77  z  u  2  7  77  *  2  w  4 


dieselben  verbal  ten  sicb  also  umgekebrt  wie  die  ganzen  Zablen.  Um  zu 
einer  Vorstellung  von  der  Scliwingungsdauer  zu  gelangen  geniigt  es, 
fur  eine  bestimmte  geograpbiscbe  Breite,  z.  B.  35°,  eine  mittlere  Ge- 
scbwindigkeit  der  WEBewegung  anzunebmen*  setzen  wir  in  Analogie 
zur  Bewegung  der  Depressionen  dieselbe  z.  B.  45  km/St.,  so  ergibt  sieb, 
daB  der  Umfang  der  Erde  unter  35°  Breite  in  nabezu  30  Tagen  einmal 
umflossen  wird.  Es  ist  also  angenabert  xx  =  30  Tage,  r <>  =  15  Tage, 
r3  =  10  fage,  r4=  7,5  Fage.  Diese  Perioden  waren  in  der  Temperatur 
zu  erwarten  und  des  weiteren  im  Luftdruck  und  Niederscblag. 

Die  vorstebende  Darlegung  sollte  zuniicbst  nur  zeigen,  daB  durcb 
die  Verteilung  von  Land  und  Meer  periodiscbe  Scbwankungen  in  der 
Atmospliare  zustande  kommen  miissen;  sie  kann  sclion  deswegen  keinen 
Ausprucb  auf  Exaktbeit  macben,  weil  es  ja  nur  eine  robe  Annalime  war, 
daB  eine  Luitmasse  in  einer  Breite  die  ganze  Erde  umflieBt.  Docb  ist  es 
Defant  (a.  a.  0.  )  gelungen,  aus  den  Niederscblagsbeobachtungen  sowobl 
dei-  sudlicben  (Argentinien,  Australien)  als  aucb  der  nordlichen  Halbkugel 
( i  oidamerika,  Europa,  Japan)  Perioden  nacbzuweisen,  welcbe  —  und  das 
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Jfat,,daS  ^^'gste  —  in  ihrer  Daner  sich  annahemd  wie  1 : X  ■  i . i Ter 
halten.  Defant  fand  namlich  die  folgenden  Perioden:  2  ' 3  ‘ 4 

Sudhche  Halblcugel:  7,  12,  16%,  31  Tage, 

Nordhche  „  :  5%,  8%,  13,  24-25  Tage. 

Geht  man  von  31,  bzw.  25  Tagen  ala  der  Grundperiode  t.  aus  so  e>- 
gibt  sich  recknerisck  fur  die  1  ’ 


sudliche  Halbkugel:  31,  15%,  10%,  7%  Tage, 
nordliche  „  :  25,  12%,  8%,  6%  Tage. 

Mit  der  Breite  und  der  WE-Geschwilidigkeit  mussen  die  Absolut- 
werte  variieren. 

Diese  Wellen  liaben  den  Charakter  von  erzwungenen  Schwingungen; 
je  nach  der  Verteilung  von  Land  und  Meer  in  einer  Breite  und  den  sich 
hieraus  ergebenden  Amplituden  und  Phasendifferenzen  der  einzelnen 
Wellen  kann  die  Gesamtelongation  an  einem  Orte  besonders  groB  oder 
auch  sehr  gering  ausfallen ;  es  konnen  gewisse  Breiten  der  Erde  fiir  die 
Entstekung  periodischer  Schwankungen  besonders  giinstig  oder  un- 
giinstig  sein. 


Im  Jahre  1914  hat  das  Wetterbureau  in  Washington  mit  der  Ver- 
offentlichung  tiiglicher  Wetterkarten  der  nordlichen  Halbkugel  begonnen; 
eine  oberflachliche  Durchsicht  laBt  erkennen,  daB  um  den  Polarkreis 
herum  taglich  ein  Kranz  von  miteinander  abwechselnden  Depressionen 
und  Antizyklonen  liegt,  der  freilich  oft  recht  unregelmaBig  aussieht. 
Im  Winter  sind  meist  vier  Depressionen,  durch  vier  Zwischengebiete 
mit  hoherem  Druck  von  einander  gntrennt,  auf  einem  Breiten giirtel  an- 
einander  gereiht.  Vielleicht  wird  ein  naheres  Studium  dieser  Karten  in 
die  hier  beriihrten  Fragen  mehr  Licht  bringen.  Schon  Bigelow1)  hat 
auf  diese  Anordnung  der  Druckgebilde  hinge  wiesen;  da  durch  die  Neigung 
der  isobaren  Flachen  gegen  den  Pol  die  Depressionen  in  der  Hohe 
polwiirts  geoflPnet2)  werden,  so  entstehen  wellenformige  Isobaren,  eine 
bloBe  Modifikation  der  groBen  Zyklone  der  allgemeinen  WE-Bewegung, 
was  mit  den  hier  vorgebrachten  Anschauungen  gut  harmoniert. 


81.  Crravitationswellen  an  der  G-renze  ungleich  dichter 
Medien.  Wie  der  Wind,  der  uber  das  Meer  hinweht,  Wasserwellen 
erzeugt,  so  kann  auch  an  der  Grenze  ungleich  warmer  Luftschichten 
Wellenbewegung  eintreten,  wenn  jene  mit  verschiedenen  Geschwindig- 
keiten  iibereinander  hinflieBen.  Mit  solchen  Wellen  hat  sich  zuerst 


1)  Monthly  Weath.  Rev.  1903,  S.  79.  Vgl.  auch  E.  Herrmann,  Ann  d. 
Hydrogr.  u.  marit.  Met.  1907;  ferner  Will.  Lockyer,  Sol.  Phys.  Comm.  London, 
wo  diese  Verteilung  fur  die  sudliche  Hemisphare  behandelt  ist. 

2)  De  Quervain  hat  im  Mai  und  Juni  diese  Verteilung  allerdings  mcht 

vorgefunden  (Beitr.  z.  Physik  d.  freien  Atmos.  Bd.  V,  S.  132). 
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Gr  avitations  w  ellen 

,  ,  U  n  i  n  W  Wien1)  und  in  letzter  Zeit  H.  Lamb')  be- 
Helmboltz1 3),  dann  W.  Wien  )  una  Vorkommens  der- 

dampfes  bei  der  Aufwiirtsbewegung;  zwischen  rhnen  liegen  die 

taler  mit  Abwartsbewegung  und  klarem  Himmel.  , 

Neben  der  Beobachtnng  der  Wolken  g.bt  aucb  die  Mewing  der 

kleinen  Luftdrnckschwanknngen  mittelst  des  Variometers  Anhaltspunkte 

fur  die  Erscheinung.  Dieeelbe  ist  nicht  nur  von  theoretischem  sondern 
auch  von  praktischem  Interesse,  da  sicb  aus  Variometerbeobacbtunge.i 
mitunter  auf  das  Vorhandensein  von  starker  Stromung  und  sprung- 
hafter  Temperaturverteilung  in  der  Hohe  schlieBen  lafit. 

In  letzter  Zeit  sind  diese  Wellen  an  der  Grenze  von  ^ckichten  un- 
Heicher  Temperatur  durck  W.  Schmidt4)  studiert  worden,  wofiir  sich 
die  Erscheinung  des  Fohnwindes  in  Innsbruck5)  besonders  eignete.  Eke 
der  Fohn  ins  Tal  herab  gestiegen  ist,  weht  schon  dieser  warme  Siid- 
wind  in  der  Hohe  iiber  die  kalte  Talluft  hinweg;  hiermit  ist  der  AnlaB 
zu  Wellen  gegeben,  die  sich  deutlich  im  Luftdruck  auBern  und  meist 
eine  Periode  von  etlichen  Minuten  haben.  Ihre  Amplitude  ist  von  dei 
GroBenordnung  0,1  mm  Hg,  also  so  gering,  daB  das  gewohnlicke  Baio- 
meter  zu  ihrer  Feststellung  nicht  ausreicht. 

Die  Wellen  werden  als  Gravitationswellen  bezeichnet,  weil  die 
Schwerkraft  sie  erhalt ;  sie  stehen  somit  im  Gegensatz  zu  den  spater 
behandelten  elastischen  Schwingungen  der  Atmospliare. 

Die  Wellen  an  der  Grenzflacke  ungleich  dichter  Medien  sind  ent- 
weder  fortschreitende  oder  stehende.  Im  ersten  Fall  laufen  sie  in  der 
Riektung  des  starker  bewegten  Mediums,  also  des  oberen  Windes,  wenn 
wir  die  untere  kalte  Schichte  als  ruhend  ansehen  wollen.  Die  Form  ist 
angenahert  die  einer  Sinuslinie,  solange  die  Hohe  der  Welle  klein  gegen 
ihre  Lange  ist.  Wenn  die  relative  Bewegung  der  beiden  Schichten 
gegeneinander  immer  mekr  zunimmt,  so  wachst  dabei  die  Wellenhbhe, 
wie  Helmholtz  zeigte;  es  kann  ein  Schaumen  und  Uberstiirzen  des 
Wogenkammes  eintreten,  wie  man  dies  von  den  Meereswellen  kennt. 
In  diesern  Falle  ist  die  WTellenlinie  von  der  Sinusform  natiirlich  schon 
weit  entfernt. 

Die  Iheorie  der  fortschreitenden  Wellen  ist  sehr  schwierig  und 
bisher  nur  fur  Wellen  einfachster  Art  behandelt  worden,  die  sich  hori- 


1)  Berl.  Sitz.-Ber.  1889  und  1890. 

2)  Ebenda,  1894  S.  525  und  1895,  S.  3G1. 

3)  Proc  Roy.  Soc.  London,  Bd.  84,  S.  551,  1911. 

4)  Wien.  Sitz-Ber.  Bd.  122,  Abt.  II  a,  S.  905,  1913. 

5)  Vgl.  auch  A.  Defant,  Met.  Zeitsch.  1906,  S.  281  oder  Denkschr  d  Wien 

Akad.  Bd.  80,  1906.  ' 
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Fortschreitende  Wellen 


b6Wer-.  ^  miibsamen  Reehnungen  koimten 
elmkoltz  und  \Y  len  eine  Beziehung  zwiachen  der  Wellenliino-e  Und 

den  Stronmngsgeschwmdigkeiten  der  beiden  Scbichten  ableiten  “wobei 

s,e  mkompressible  Fliissigkeiten  ungleicher  Dicbte  voraussetzten!  Diese 

Beziehung  lautet:  Es  sei  s,  die  Dicbte  der  oberen  (leiebteren)  die 

der  unteren  Fliissigkeit,  <t,  die  borizontale  Gescbwindigkeit  der  ersten 

gegentlber  der  \\  elie  selbst,  die  der  zweiten,  ferner  a  die  Wellen- 
lange;  claim  ist: 

9  n2  _L  o  i) 

*i“i  t-  s2a2 - -  - — f 


wo  <7  die  Scliwere  bedeutet. 

Die  Beobachtungen  geben  stets  nur  die  Somme  a±  +  a2,  die  gesamte 
Relativbewegung  der  einen  Scbicbte  ge gen  die  andere.  ’  Nimmt  man 
nacb  A.  Wegener1)  an,  daB  die  Gescbwindigkeit  der  Welle  in  erster 

Naherung  in  der  Mitte  der  Scbichtgescbwindigkeiten  liege,  so  kann  man 

w 

=  or2  =  ^  setzen  nnd  erhalt  die  Formel: 

AW 


lV~(s2  -f-  )  = 


aus  ibr  liiBt  sicb  bei  gegebenem  Windsprung  w  die  Wellenlange  A  an  der 
Grenze  von  Medien  mit  gegebenem  Dickteunterschied  berechnen.  Man 
erhalt  z.  B.  fur  iv  =  5  m/sec  bei  Luftschichten  von  0°,  bzw.  10°  Warme 
A  =  441  m.  Sobald  ax  und  a2  ungleich  sind,  wird  A  bedeutend  groBer. 

H.  Lamb  hat  die  Wellenbewegung  an  der  Grenze  ungleich  dichter 
Gase  berechnet  und  eine  Beziehung  zwischen  der  Wellenlange  und  der 
Schwinguno’sdauer  der  Wellen  erhalten.  Da  in  groBeren  Raumen  sich 

o  O  O 


Luftmassen  (vgl.  Abschnitt35)  in  erster  Annaherung  wie  mkompressible 
Fliissigkeiten  verhalten,  so  verzichten  wir  hier  auf  die  Wiedergabe  von 
Lambs  umfangreicher  Rechnung  und  begniigen  uns  mit  einer  Behand- 
lung  der  Wellen  an  der  Grenzflache  von  inkompressiblen  Fliissig- 
keiten  ungleicher  Dichte,  wobei  wir  uns  an  eine  analoge  Rechnung  von 
W.  Schmidt2)  fur  stehende  Wellen  anlehnen. 

Zwei  mkompressible  Fliissigkeiten  von  verschiedener  Dichte  seien 
iibereinander  geschic-htet.  An  ihrer  Grenzflache  sollen  den  Wasserwellen 
almliche  Wellen  in  horizontaler  Richtung  verlaufen,  wobei  wir  uns  auf 
zwei  Dimensionen  beschriinken,  die  horizontal  x  und  die  vertikale#.  Die 


Bewegung  sei  wirbelfrei,  so  daB  ein  Gesckwindigkeitspotential  <p  existiert. 
Die  Hydro  dynamik  liefert  fiir  eine  solche  Bewegung  die  Gleichungen:3) 


wobei  u  = 


dcp  _j_ 

dt  1 

u 2  4- 
2 

w 2 

II 

o 

d-cp 
dx 2 

dcp 

dx* 

IV  = 

dcp 

dz’ 

du 

Tt~~ 

1  dp 
q  dx’ 

div 

dt 

.  £>  _o 

i  ’ 

1  dp 

= - ~  9 

q  dz  v 


1)  Beitr.  z.  Phjsik  d.  freien  Atmos.  Bd.  II,  S.  55. 

2)  Wien.  Sitz.-Ber.  Bd.  117.  Abt.  Ila,  S.  91,  1908. 

3)  Siehe  z.  B.  von  Lang,  Theoret.  Phys.  2.  Aufl. 


S.  585,  1891. 


an  Grenzflachen  ungleicher  Dichte 
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Sind  die  Geschwindigkeiten  u,  w  klein,  so  lolgt: 


Der  Boden  der  schwereren  Fliissigkeit  (p)  liege  in  z  —  0,  die  Grenz- 
flache  zur  leichteren  ((/)  in  z  —  h,  diese  babe  ilire  obere  Begrenzung 
in  z  —  H. 

Die  Periode  der  Wellenbewegung  ist  in  der  oberen  und  unteren 
Fliissigkeit  die  gleicbe.  Werden  die  Grofien  fur  die  untere  ohne  Strich, 
die  fiir  die  obere  Fliissigkeit  mit  einem  Stricb  bezeicbnet,  so  konnen 
die  Gescbwindigkeitspotentiale  unter  den  Formen  gesncht  werden: 

(p  =  f(z)cos(bx  —  abt),  cp'  =  F(z)cos(bx  —  abt). 

Die  Wellen  scbreiten  dann  nacb  der  positiven  #-Acbse  mit  der  Ge- 
scbwindigkeit  a  =  -  fort  (A  Wellenlange,  x  Scbwingungsdauer,  wobei 

6  =  2 X’ah==  t)*  Aus  der  Kontinuitatsgleickun g  -0-  +  0  =  0  folgt: 


f(z)  =  Aebz  +  Be~h3,  F(z)  =  A"ebz  +  B"e~bz. 

Da  an  den  Grenzen  der  Flussigkeiten  (in  z  =  0  fiir  die  untere,  in 

2  “  11  far  die  obere)  die  vertikalen  Bewegungskomponenten  verschwinden 
miissen,  diese  aber  gegeben  sind  durch: 


w  =  b(Aebz  —  Be  bz)cos(bx  —  abt), 
w  =  b{A"eh:  —  B"e~b3)cos(bx  —  abt), 


f(z)  =  A(ebz  +  e~bt) 

F{z)  =  A'{eb{H~t)  +  e~b&-*))' 


dt  =  dt  zu  setzen-  Man  erbalt  daber  fiir  g  =  H: 
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Wellenlange  und  Sckwingungsdauer 


Nimrnt  man  an,  daB  die  Hohen  h  und  h'  der  Schichten  groB  sind, 
so  kauu  in  erster  Nalierung  Q  =  Q'  =  L  gesetzt.  werden  und  es  folgt: 

_  g*=l  =  *-?  Oder  r  _  l/'**K+?T 

Dies  ist  eine  Beziehung  zwiscken  Wellenlange  und  Schwingungsdauer 
der  Wellen,  die  an  der  Grenzflacke  auftreten.  Unter  Beibehaltung°der  Ge- 

schwindigkeit  a  der  Wellenbewegung  kann  man  auch,  da  b  =  ^,r? 
schreiben : 

^  2  n  o,~  q  — J—  £> 

~  7  • 

9  9  —  9 


Diese  Gleichung  ist  mit  der  oben  (S.  280)  erwahnten,  aus  der  Helrn- 
holtz-Wi  enscben  von  Wegener  abgeleiteten  Form  identisck,  wenn 
man  als  Gescbwindigkeit  der  Wellenbewegung  die  balbe  Differenz  der 
liorizontalen  Bewegung  der  beiden  Scbichten  auffaBt.  Hiernach  nimrnt 
die  Wellenlange  mit  dem  Quadrat  dieser  Differenz  zu.  Betrachtet  man 
die  Gleichung  auck  fur  Luft  als  giiltig,  und  ist  z.  B.  die  untere  Luft- 
schickte  in  Ruhe,  die  obere  warmere  aber  in  Bewegung,  wie  dies  vor 
oder  nacli  Foknwinden  nicht  selten  vorkommt,  so  sind  die  entsteken- 
den  Wellen  umso  liinger,  je  groBer  die  Windstarke  in  der  Hoke  ist; 
auck  nimrnt  X  mit  der  Abnakme  des  Dickteuntersckiedes  der  beiden 
Sckickten  zu.  Ist  die  obere  um  5°  warmer  als  die  untere,  so  kann  man  bei 

Luftmassen  von  etwa  0°  setzen:  - - ^7  =  ™  =  111  oder  rund  100: 

q  —  9  1—1 

fur  a  =  3  m/sec  wird  folglich  X  =  565  m.  Die  Wellen  sind  also  von 
ganz  anderer  GroBenordnung  als  die  Wasserwellen.  Die  Periode  x  be- 
tragt  etwas  fiber  drei  Minuten. 

Die  Geschwindigkeitskomponenten  der  Wellenbewegung  sind  aus 
den  obigen  Gleickungen  bestimmbar;  sie  sind: 

u  =  —  Ab[ebz  +  e_6:]  sin (bx  —  abt), 

u'=  -A'b[e{H~s)  +  e~b{H~:)\  sm(bx  -  abt), 

w  =  Ab[ebz  —  e~,  :]  cos  (bx  —  abt), 

w'=  -A'b[e{H~2) -e~b{H~z)]  cos  (bx  -  abt). 

Man  erkennt  leickt,  daB  die  Teilcken  der  Flfissigkeiten  Ellipsen  be- 

sckreiben.  ,  . 

Lamb  kat  (a.  a.  0.)  diese  Recknung  fur  Gase  ausgefukrt  und  erne 

Gleichung  erkalten,  welcke  wie  die  obige  eine  Beziekung  zwiscken 

Wellenlange  und  Periode  darstellt.  Sie  lautet: 

n-  X*(x  —  2)\  _  . 


Stehende  Wellen  an  Grenzflachen 
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tier ist zu  setzeu *)  &  =  T";  <?=yRT0,  c~=yBT'Q)  a2-  *(6-+c2), 


Durch  Wahl  bestimmter  GroBen  x  lassen  sich  eine  Reibe  von  Lb- 
sungen  angeben.  Wird  der  Temperaturunterschied  der  beiden  Scbicbten 

abnlicb  wie  oben  recbt  gering  angenommen  und  ^  =  100  gesetzt,  so 


ergibt  die  Gleicbung  nacb  Lamb  beispielsweise  folgende  zusammen- 
geborige  Werte  von  Wellenlange  und  Scbwingungsdauer;  zum  Ver- 
gleicbe  sind  die  entspreclienden  Werte  fur  inkompressible  Fliissigkeiten 
daneben  gesetzt: 


Der  Scbwingungsdauer  r 

entspricht  die  Wellenlange  X 

bei  Gasen 

bei  Fliissigkeiten 

21,2  sec 

7,0  m 

7,0  m 

65,9 

69,2 

67,8 

180,0 

597,0 

505,9 

301,0 

3160,0 

1414,6 

Fiir  kleinere  Wellen  kann  somit  unbedenklicb  die  Gleicbung;  fiir 
inkompressible  Fliissigkeiten  aucb  auf  die  Atmospbare  angewendet 
werden,  bei  groBeren  Wellen  aber  werden  die  Unterscbiede  sebr  be- 
deutend;  die  Luftwellen  sind  bei  der  Scbwingungsdauer  von  5  Minuten 
bereits  mebr  als  doppelt  so  lang  wie  die  Wellen  in  inkompressiblen 
fliissigkeiten  bei  gleicben  Dicbteunterscbieden. 

In  einem  seitlicb  begrenzten  GefaBe  konnen  sicb  an  der  Grenze  un- 
gleicb  dicbter  Medien  aucb  stebende  Wellen  ausbilden;  sie  bat  u.  a 
W\  Scbmidt  (a.  a.  0.)  fiir  Fliissigkeiten  bebandelt.  Wir  gelangen  zu 
uchbaren  Gleichun^en,  wenn  wir  in  der  friiheren  Recbnung  fiir  das 
Gescbwindigkeitspotential  die  Form  wablen: 

rp  =  /(^)  [cos  ( bx  -  alt)  +  cos  (bx  +  abt)\ 

Damit  ergibt  sicb  dieselbe  Beziebung  zwiscben  a  und  b,  welcbe  oben 
(S.  281)  abgeleitet  wurde.  Docb  sind  nun  die  Wellenlangen  nicbt  mebr 
beliebig.  Aus  der  Bedingung,  daB  fiir  die  Grenzen  des  GefiLBes,  d.  i.  fiir 
j  — 0  und  x  =  L,  dessen  Lange,  die  borizontale  Gescbwindigkeit  u  ver- 

scbwinden  muB,  folgt  namlicb:  bL  =  x,2x...  nx,  somit  A  =  L?  wenn 

n  eine  ganze  AM.  Wir  erhalten  eine  Grundschwingung  mit  einer  Reihe 
tod  Oberechwingungen.  Sind  die  Hohen  der  beiden  Scbicbten  h  und 
h  gegennber  der  Lange  des_GefaBes  als  groB  anzusehen,  so  hat  man 

nacb  S.  281:  x  =  ~\/—  Q^+_Q V  =  9i/*Z  Qq  -f  Q'q'  ,  ,  . 

_ }  9  q-q'  V  ng  q  —  q'  ‘  blnd  hingegen 


1)  y  —  1,4  ist  das  Verhaltnis  der  spezifischen  Wiirmpn  7?  n  i 
d.e  gestrichelten  GrtBen  beziehen  sicb  Mf  die  obeJe  Mass’e  Ga8kon»t“te: 
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Grundschwingung  und  Oberschwingungen 


che  Hohen  h  und  K  geradezu  klein,  so  kann  man  die  Potenzen  Q  und 
Q  entwickeln  und  erhalt  in  erster  Naherun<?:  ^ 


r-iy  X+g  _«j}/  I  +  y 

9(q~q')  n  g(Q  —  Qy  ) 

Die  Perioden  der  WeUen  verhalten  sich  in  solcken  niedrigen  Schiehteu 
wie  1 :  2  :  y  usw. 

Bemerkenswerterweise  hat  A.  Defant2)  im  Inntale  bei  Innsbruck 
zur  Aeit  von  Fohnpausen  oder  vor  Beginn  des  Fohnes  Temperatur¬ 
es  ch  wank  un  gen  periodischer  Art  beobachtet,  bei  welcben  ganz  bestimmte 
bcbwingungsdauern  biiufig  wiederkebren.  Und  zwar  zeigten  sich  am 
baungsten  Perioden  von  41,5,  24,5  und  14,0  Minuten  Dauer.  Diese 
Zahlen  verhalten  sich  wie  1:0,59:0,34,  also  sebr  annabernd  so,  wie 
dies  die  obige  Formel  fur  stebende  Wellen  an  der  Grenzflacbe  niedriger 
Sckickten  verlangt.  DieMeinung  Defants,  daB  es  sich  bier  urn  stebende 
Wellen  an  der  Grenzflacbe  der  im  Tale  lagernden  kalten  Scliichte  han- 
delt,  liber  welcbe  der  warme  Fobn  binwegstromt,  bat  daher  viel  Wahr- 
scbeinlicbkeit  fur  sicb.  Als  Grenzen  des  GefaBes  kiimen  Emengungen 
des  Inntales  in  Betracbt,  welcbe  westlicb  und  ostlich  vom  Beobachtungs- 
orte  liegen.  Die  Lange  des  GefaBes  betrlige  dann  78  km.  Fur  Wellen 
von  derartiger  Lange  kann  freilick  unsere  Formel,  die  fur  inkompres- 
sible  Fliissigkeiten  abgeleitet  ist,  aucb  nicbt  mekr  annabernd  gelten,  wie 
aus  dem  Vergleich  fiir  fortscbreitende  Wellen  bervorgeht  (S.  283).  Die 
quantitative  Priifung  der  Frage  kann  daher  nicbt  vorgenoinmen  werden.3) 

Wir  weisen  scblieBlich  nocb  darauf  bin,  daB  unter  giinstigen  Um- 
standen  an  der  Grenze  ’von  Tropo-  und  Stratosphare  fortscbreitende 
Wellen  auftreten  konnen,  namentlicli  dann,  wenn  Temperaturinversionen 
besteken.  Ob  solcbe  Wellen  fiir  die  Hobenlage  der  Stratosphare  und 
damit  iiberkaupt  fiir  die  Veranderungen  in  der  Atmosphare  von  wesent- 
licher  Bedeutung  sind,  wie  man  mitunter  meint,  ist  nocb  sebr  fraglich. 
Aucb  sonst  ist  bei  Inversionen  der  Temperatur  die  Gelegenbeit  fiir 
Grenzwellen  stets  gegeben,  und  jene  Wellen  im  Luftdruck,  die  durch 
Yariograpbenaufzeicbnungen  scbon  an  verscbiedenen  Orten  festgestellt 
wurden,  lassen  sicb  wobl  alle  auf  Scbwankungen  der  Grenzscbicbte  un- 
o-leicb  dicbter  Medien  zuriickfiikren. 

r5 


1)  Die  betreffende  Gleicbung  bei  Schmidt  enthalt  einen  Fehler,  da  n  dort 
unter  dem  Wurzelzeichen  steht. 

2)  Met.  Zeitsch.  llJ06,  S.  281,  und  Denksch.  Wien.  Akad.,  Bd.  80,  S.  107. 

3)  W.  Schmidt  lehnt  die  Deutung  dieser  Wellen  als  stehender  ganzlich 
ab  (Wien.  Sitzber.  Bd.  122,  Abt.  Ha,  S.  970).  wobei  er  sich  freilich  aut  die  Formel 
fiir  inkompressible  Fliissigkeiten  stfitzt.  Das  haufige  Auftreten  bestimmter  Benoden 
fiihrt  er  auf  die  Haufigkeit  gleicher  Bedingungen,  die  den  Fohn  begleiten  sollen, 
zuriick.  Damit  sind  aber  die  obigen  regelmiiBigen  Yerhaltmszahlen  der  haufigsten 
Periodenlangen  niclit  erklart. 


Tiigliche  Periode  des  Luftdrucks 
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82.  Tiigliclie  Periode  roil  Wind  und  Luftdruck.  Annwge 
ihrer  KompressibUitat  1st  die  Luft  imstande,  elastische  Schwingungen 
auszufiibren,  die  in  Verdichtungen  und  Verdunnungen  bestehen.  Hierber 
gelioren  neben  den  hier  nicht  behandelten  SchallweUen  auch  Schiving- 
ungen,  welche  die  Atmosphare  in  groBer  Ausdebnung  erfuUen  und  da- 
durch  meteorologiscbes  Interesse  erhalten,  in  erster  Linie  die  tagliclie 
Periode  von  Luftdruck  und  Wind. 

Erne  tagliclie  Periode  des  Luftdrucks  wird  in  den  Tropen  durck 
den  Barographen  direkt  zum  Ausdruck  gebrackt.  In  kokeren  Lieiten 
ist  sie  meist  durch  unperiodische  Drucksckvvankungen  iiberdeckt,  man 
findet  sie  aber  auck  bier,  wenn  durch  Mittelbild ungen  jene  Schwankungen 
eliminiert  werden.  Die  Kurve,  welche  vom  Barographen  im  Laufe  eines 
Tages  gesckrieben  wird,  hat  bestimmte  auf  der  ganzen  Erde  wieder- 
kehrende  Merkmale;  da  die  Extremwerte  zu  gewissen  Ortszeiten  auf- 
treten,  so  folgt,  daB  die  tiigliche  Barometerschwankung  die  Erde  einmal 
im  Tage  wie  eine  Welle  in  der  Richtung  der  Sonne,  also  von  E  nach 
W,  umkreist. 

Die  lineare  Gesckwindigkeit,  mit  welcher  diese  Welle  fortsekreitet, 
ist  somit  namentlich  am  Aquator  sehr  groB  und  die  gleiche,  welche 
oben  S.  26  fur  einen  Punkt  der  Erdoberfliiche  angegeben  wurde. 

Da  die  Verteilung  des  Luftdrucks  sich  so  rasch  iindert,  kann  man 
nicht  erwarten,  daB  die  mit  ihr  verbundenen  Winde  auck  nur  annakernd 
dem  stationaren  Zustand  entsprechen.  Die  tiigliche  periodische  Wind- 
verteilung  muB  vielmehr  so  beschaffen  sein,  daB  die  raschen  Druck- 
ver’anderungen  durch  ebenso  rasch  wechselnde  Massenverlagerungen 
zustande  kommen.  Damit  dies  gesekiekt,  muB  z.  B.  aus  jenem  Gebiet' 
in  dem  der  Diuck  eben  f ii Lit,  Luft  ausstromen  usw.  Die  Bevveffuno,en 
erfolgen  also  gevviB  zum  Teil  gegen  den  Gradienten. 

Die  taglichen  W  inde,  welche  einer  rasch  fortschreitenden  tagliclien 
Druckwelle  entspreclien,  konnen  aus  den  Bewegungsgleichungen  ge- 
funden  werden.  ffierzu  haben  wir  in  dieselben  nur  die  Gradienten  einzu- 
setzen,  welche  durch  die  tagliclie  Druckperiode  zustande  kommen. 

Lm  die  tiigliche  Periode  des  Luftdrucks  darzustellen,  hat  man 
sich  seit  Larnont  der  Fourierschen  Reike  bedient.  Iiierbei  zekHe 
es  sich,  daB  die  beiden  ersten  Glieder,  die  eine  24-  und  eine  12-stiin- 
dige  Periode  darstellen,  im  allgemeinen  zur  Wiedergabe  der  Be^obach- 
tungen  genugen.  Die  tiigliche  Druckperiode  kann  also  geschrieben 


werden : 


[1  +  E \  sin  ( nt  +  A,)  +  E%  sin  2  {nt  +  As)].i) 
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Doppelte  Welle 


dm-  R,i,i  fdrCkt’,  '  ^  dCT  DrUCk  P  als  Welle  mit  der  Zeit  <  in 
der  R  chtung  abnehnaender  geographiseher  Lange,  also  ge.en  W  fort 

hmfot.  So  aufgefaBt  ist  t  eine  absolute  Zeit,  z.  B.  die  von  Greenwich 
und  1  die  geograph, sche  Liinge.  Der  Gradient  in  der  R.chtun.  West-’ 
o  kn  ergibt  sich  durch  Differentiation  von  p  nach  X.  Fur  einen  be- 
stnnmten  Ort  hmgegen  bedeutet  die  Formel  die  zeitliebe  Anderumr  Ton 
p;  dann  ist  X  ein  Phasenwinkel  und  t  die  Ortszeit.  Wie  namentlich 
Hann  )  gezeigt  hat,  ist  unter  diesen  Umstiinden  die  Phase  X ,  auf  der 
ganzen  Erde  von  ahnlichein  Betrage,  wahrend  X,  von  der  klimatischen 

age  des  Ortes  abhangt.  E1  und  sind  die  Amplituden  des  taglichen 
Ganges,  erfahrungsgemSB  Funktionen  der  Polhohe  <o  (die  bier  statt  der 
geographischen  Breite  <p  verwendet  ist;  co  =  90°  —  <p)  und  der  See- 
hiihe  z,  wohl  auch  der  geographischen  Lange  X.  Ahnlich  wie  X,  ist 


.  Eine  gute  Yorstellung  von  der  doppelten  taglichen  Welle  geben  die 
synoptischen  Zeichnungen  derselben  yon  E.  Alt1 2),  z.  B.  die  in  Fig.  65 
fur  10  ha  oder  10 hp  Greenwicber  Zeit.  Um  diese  Zeit  bat  der  Meridian 
von  Greenwich  das  Maximum  der  doppelten  Welle.  Die  ausgezogenen 
Isobaren  versinnlicben  hohen,  die  gestricbelten  niedrigen  Druck  (unter 
dem  Tagesmittel). 

Um  die  tagliche  Windperiode  abzuleiten3),  welche  mit  der  taglichen 

1)  Vgl.  Lehrbuch  der  Mcteorologie,  3.  Aufl.,  S.  182. 

2)  Met.  Zeitsch.  1909,  S.  145. 

3)  M.  Margules,  Wien.  Sitzber.  Bd.  102,  Abt.  Ila,  1893,  S.  1393,  und 
E.  Gold,  Phil.  Magaz.,  Jan.  1909,  S.  26;  ferner  auch  W.  Trabert,  Met.  Zeitsch. 

1903,  S.  544. 
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Druckperiode  verbunden  ist,  brauchtn.au  von  der  Ursache  der  leteteren 

nicbts  zu  wissen  Wir  nehmen  sie  als  gegebtn  an  u 

Berechnung  der  Windperiode  d.e  Gleichungen  fur  horizontale  Bewegung 

von  S.  99;  sie  lauteten: 


tlw  ,  q  • 

r  2(o  smcpv 


dt 

dv 

dt, 


1  dp 

ku  =  _  e  dx’ 


7  i  dp 

—  2  co  sin  (p u  +  lev  =  —  -  ^ 


In  diesen  Gleichungen  ersetzen  wir  nun  auch,  um  der  Margules- 
schen  Bezeichnung  zu  folgen,  die  Breite  cp  durch  die  Polhohe  co,  die 
Rotationsgeschwindigkeit  co  aber  durch  n.  Da  x  gegen  Osten,  y  gegen 
Siiden  positiv  geziihlt  wird,  so  ist 

dp  _  l  dp  dp  =  l  dp 
dx  Sahuodl’  dy  S  c  co ? 


wo  S  angenahert  der  Erdradius. 

Man  erhalt  somit  die  folgenden  Bewegungsgleichungen: 

+  2n  cos  coy  +  ku  =  —  [Ex  cos  ( nt  4*  +2jE2  cos  2  ( nt  +  Aa)], 


dt 


dv  q  .  7  RT 

-r-  —  In  cos  cou  -f  lev  =  — 
d  t 


S  sinco 
dEi 


sin  (nt  -f  Aj  +  sin  2  (nt  +  X2) 


S  L  dco 


Sehen  wir  zunachst  von  k ,  der  Reibung  an  der  Erdoberflache,  ab,  so 
gibt  die  Integration  dieser  Gleichungen  bei  konstanter  Temperatur  T: 

dJS , 


u  =  — 


v  = 


RT 

nS  sinco 
RT 


dE 

Ex  -|-  2  sin  co  cos  co  1 


2ES  -f-  sin  co  cos  co 

dco 


4  cos2  co 


2  75 

2#1cotg<B  +  ^p 

<7  CO 


2.E2  cotgeo  -f- 


2  sin* co 

a#, 

yco 


sin2(n#-M2) 


U  co  /  .  /I  fll 

1  -  1  cos 2 co  r(,S  +  *l)  +  ~2^oo -  008. 2 (co#  +  K) 


Der  tagliche  Gang  des  Windes  hangt  also  nicht  allein  vom  Gang 
des  Druckes  an  cinem  Ort,  sondern  auch  von  der  Druckverteilung  in 

der  Uragebung,  den  GrbBen  ab. 

yco  J 

Fiir  30°  Breite  ist  cos  co  =  »;  dort  wird  der  Nenner  I  -  4  cos2  co  zu 
null;  die  Gleichung  kann  dort  nicht  gelten,  es  sei  denn,  daB  der  Ziihler 
den  gleichen  I  aktor  enthalt.  Sehen  wir  hiervon  ab  und  betrachten  die 

Komponenten  u  und  v  unter  nicht  zu  hohen  Breiten,  wo  ^  und 

erfahrungsgemaB  pos.tiv  sind  (Abnahme  der  Amplitude  pdwarts)  "so 
konnen  d.e  Faktoren  der  Sinus  und  Kosinus  in  den  eekigen  Klammern 
als  pos.t.v  angesehen  werden.  Dann  miissen  die  negative*  u-Werte  mTt 
dem  Druck  synehron  verlaufen,  die  positiven  u-Werte  aber  m.t  ihre! 
1  hase  um  90°  der  Druckperiode  vorauseilen. 
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Iheorie  und  Beobachtuno1 

© 


s 

Fig.  66. 


Geht  liber  einen  Ort  demnach  die  ein- 


.fache  Oder  doppelte  tiiglicke  Welle  des 
VV  hinweg,  so  webt  zur  Zeit  boben  Druckes 


Hann1)  hat  den  Nachweis  erbracht,  da6  diese  Folgerungen  von 
Mar  gules  aus  den  Bewegungsgleichungen  auch  angenahert  den  Tat- 
sachen  entsprechen.  Die  schwachen  Luftstromungen,  die  die  tiiglicken 
Druckgradienten  begleiten,  konnen  ibre  freieste  Ausbildung  fern  70m 
Boden  finden,  weswegen  Hann  den  taglicben  Gang  des  Windes  in  der 
Hohe  untersuchte.  b  iir  den  Santis  (2500  m)  z.  B.  war  zunachst  der 
taglicHe  Gang  des  Druckes  gegeben  durch2) 

zip  (mm)  =  0,19  sin  (177°  +  nt)  +  0,17  sin  (133°  +  2nt). 

Hier  ist  t  die  Ortszeit;  eine  Stunde  entspricht  15°. 

Die  Windkomponenten,  welcbe  mit  diesem  Luftdruck  verbunden 
sind,  ergaben  sich  aus  den  Beobachtungen  zu3): 

u  =  —  23  sin  (278  +  nt)  —  15  sin  (149  +  2nt)  cm/sec, 
v  =  14  cos  (34  +  nt)  +  14  cos  (150  +  2nt)  cm/sec. 

Die  Phasen,  welche  jetzt  unter  der  Klammer  steben,  sollten  der 
Theorie  nach  die  gleichen  sein,  wie  die  Phasen  der  Druckscbwankung. 
Wie  man  sieht,  ist  dies  nur  fiir  die  doppelte  Periode,  bier  aber  ziemlick 
<renau  der  Fall,  wahrend  die  Phasen  der  einfachen  Periode  der  beiden 
Windkomponenten  sebr  stark  sowobl  voneinander  als  von  der  Phase 
des  Druckes  abweichen.  Die  halbtagige  Windperiode  folgt  also  der 
halbtagigen  Barometerscbwankung  im  Sinn  des  obigen  Schemas.  Die 
ganztagige  Windperiode  diirfte  durcb  lokale  Verhaltnisse,  wie  Berg-  und 
Talwinde,  sebr  stark  beeinfluBt  sein;  yermutlicb  haben  im  Gebirge  die 

1)  Wien.  Sitzber.  Bd.  Ill,  Abt.  11a,  1902,  Met.  Zeitsch.  1903,  S.  501,  daselbst 

1908,  S.  220  and  1910,  S.  319. 

2)  Hann,  Denksckr.  Wien.  Akad.,  Bd.  59,  1892,  S.  304. 

3)  Hann,  Met.  Zeitsch.  1903,  S.  509;  die  Amplituden  sind  auf  die  Halfte 
zu  verkleinern  (Gold  a.  a.  O.);  zum  Yergleich  mit  den  Druckphasen  sind  die 
Phasen  gegen  das  Original  hier  umgeschrieben. 
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Druckgradienten  der  24stiindigen  Periode  nickt  mehr  die  hier  voraus- 

geeetzten  einfachen  Werte.  , 

Die  Tatsache,  daB  die  nur  etwa  15  cm/sec  betragende  Amplitude  der 

12stiindigen  Windperiode  aus  den  Beobachtungen  nachgewiesen  und 
mit  der  fheorie  in  Einklang  befunden  wurde,  laBt  den  SchluB  zu,  daB 
es  sich  hier  um  eine  durch  lokale  Erwiirmungen  usw.  gar  nicht.be- 
einfluBte  Erscbeinung  handelt,  sondern  um  eine  Welle,  die  ungestort 
die  Erde  umkreist.  Dies  beweisen  ja  auch  die  zablieichen  AnaL  s€ n 
des  Druckes  von  den  verschiedensten  Orten  der  Erde,  welche  eine  ganz 
auffallende  RegelmaBigkeit  der  doppelten  Periode  lieferten. 

Gold  hat  die  Berechnung  der  tiiglichen  Windperiode  aus  der  Druck- 


periode  noch  weiter  gefiihrt,  indem  er  in  den  obigen  Bewegungs- 
gleichungen  die  Reibung  am  Boden  nicht  mehr  vernachlassigte.  Die 
Windperioden  erleiden  hierdurch  hauptsachlich  eine  Pliasenverschie- 
bung  gegeniiber  den  Druckperioden,  doch  wird  die  Ubereinstimmung 
zwischen  Theorie  und  Beobachtung  auch  hierdurch  keine  vollstiindige. 
SchlieBlich  hat  Gold  auch  noch  die  vertikale  Bewegung  in  Riicksicht 
gezogen  und  kam  zu  dem  Ergebnis,  daB  dieselbe  in  ihrer  taglichen 
Periode  nur  Amplituden  der  Ordnung  1  mm/sec  aufweist. 

83.  Tagliche  Periode  von  Luftdruck  und  Temperatur.  Die 

Frage  nach  der  Ursache  der  tiiglichen  Periode  des  Luftdrucks,  jener 
Tatsache,  die  im  vorigen  Abscknitt  einfach  als  gegeben  angenommen 
wurde,  ist  in  verschiedener  Weise  beantwortet  uorden. x)  Die  Regel¬ 
maBigkeit  der  halbtagigen  Welle  lieB  auf  eine  der  ganzen  Erde  gemein- 
same  Ursache  schlieBen;  daB  es  sich  nicht  um  eine  der  Ebbe  und  Flut 
des  Meeres  analoge  Erscbeinung  handelt,  folgt  nach  Hann1 2 * *)  einfach 
daraus,  daB  keine  Mondperiode  vorhanden  ist,  sondern  die  Welle  der 
Sonnenzeit  (Ortszeit)  folgt. 

Aus  den  Amplituden  der  ganztagigen  Periode  der  Luftdrucks  unter 
^  ^  ischen  Bedin^ungen  ergibt  sich,  daB  diese  Periode 

mit  <ler  taglichen  lemperaturschwankung  in  Zusammenhang  steht.  Die 
I  emperaturzunahme  im  Laufe  des  Tages  erzeugt  eine  mehr  oder  weniger 
regelmaBige  honvektionsstromung,  die  im  Prinzipe  bekannt  aber  von 
den  lokalen  Erwarmungsverhaltnissen  sehr  abhangig  ist;  sie  wird  z  B 
durch  Gebirgsformationen  (Berg-  und  Talwinde),  durch  die  Verteilun* 
von  ivontment  und  Wasser  (Land-  und  Seew'inde)  starkt  beeinfluBt 

Die  ausfiihrlichste  Erorterung  einer  solchen  Konyektionsstromung  ver- 
danken  wir  Defant.8) 

Fur  die  halbtagige  Welle  fehlt  die  analoge  Temperaturwelle  im  ge- 
wohnliehen  S.nne  des  Wortes.  Lord  Kelvin  auBerte  nun  die  Ansicht, 


1)  Agl.  Hann,  Lekrbuch,  3.  Aufl.,  S.  197 

2)  Lehrbuch,  3.  Aufl.,  S.  182. 

8)  Wien.  Sitz.-Ber.  Bd.  118,  Abt.  Ha,  S.  553,  1909. 

K  x  n  e  r :  Dynamische  Meteorologie 
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und  Margules  liat  these  Ansicht  durch  die  Rechnung  bestatigt  daB 
die  recht  bedeutende  halbtiigige  WeUe  des  Druckes  trotzdem  durch 
eme  sehr  gennge  halbtiigige  Temperaturschwankung  zu  stande  komme 
well  die  Atmosphare  als  ganzes  eine  freie  Schwingung  besitze,  deren 
Periode  ungefahr  ein  halber  Tag  sei.  Die  halbtiigige  Druckperiode 
ware  danach  eine  durch  eine  halbtiigige  Temperaturperiode  erzwun- 
gene  Schwingung,  deren  Amplitude  sehr  groB  im  Verhaltnis  zur 
eiiegenden  Schwingung  ausfallt,  weil  die  Atmosphare  mitschwingt 
(Resonanz). 

Der  tagliche  Gang  der  Temperatur  laBt  sich  wie  der  des  Druckes 
durch  eine  Fouriersche  Reihe  darstellen,  in  welcher  Glieder  mit  24, 
12,  8  .  .  .  stiindiger  Periode  vorkommen.  So  lange  nun  die  Anderungen 
in  Druck,  Dichte  und  Geschwindigkeit,  welche  durch  diese  Wellen  ent- 
stehen,  nicht  groB  sind,  werden  alle  diese  Temperaturwellen  fur  sich 
Druckwellen  erzeugen,  die  sich  gegenseitig  nicht  beeinflussen;  sie  werden 
im  folgenden  berechnet.  Es  entsteht  also  durch  die  24-stiindige  Periode 
der  Temperatur  eine  ebensolche  des  Druckes,  durch  die  12-stundige  der 
Temperatur  eine  12-stiindige  des  Druckes  usw.  Das  Amplitudenver- 
haltnis  der  Druckschwingung  und  der  sie  erzeugenden  Temperatur- 
schwingung  ist  aber  fiir  jede  Periode  ein  anderes;  es  wird  ein  Maximum, 
wenn  zufallig  die  erregende  Temperaturschwingung  die  gleiche  Periode 
hat  wie  die  Eigenschwingung  der  Atmosphare. 

Wir  berechnen  demnach  die  Amplituden  der  Druckwellen,  welche 
durch  die  ganz-  und  halbtagige  Temperaturwelle  liervorgebracht  werden. 
Wollte  man  die  Rechnung  noch  vollstandiger  machen,  so  konnte  man 
auch  noch  die  Wirkung  der  8-  und  6-stiindigen  Temperaturwelle,  die 
durch  die  Fouriersche  Reihe  gegeben  wird,  aufsuchen. 

Jede  Erwarmung,  die  sich  nach  24,  12  oder  8  Stunden  regelmaBig 
wiederholt,  wird  eine  Drucksteigerung  zur  Folge  haben,  die  in  der 
gleichen  Zeit  wiederkehrt.  Mit  dieser  sind  auch  die  Luftbewegungen 
verbunden,  die  im  vorigen  Abschnitt  berechnet  wurden.  Die  Druck- 
anderung  ergibt  sich  als  Folge  der  Temperaturanderung  zunachst  mit- 
telst  der  Gasgleichung.  Neben  ihr  haben  wir  noch  die  Kontinuitats- 
gleichung  und  die  drei  Bewegungsgleichungen  zu  beniitzen. 

Margules1)  hat  die  ganze  Rechnung  unter  der  vereinfachenden 
VoraussSzung  durchgefiihrt,  daB  die  Atmosphare  die  Erde  wie  eine 
dunne  Schale  umgibt,  in  der  nur  horizontal  Bewegungen  vorkommen. 
Nur  unter  dieser  Voraussetzung  war  es  moglich,  die  Integration  der 
Dififerenzialgleichung  des  Druckes  durchzufuhren. 

Anders  ist  Gold  (a.  a.  0.)  vorgegangen;  er  nahm  die  beobacbtete 
Druckperiode  als  gegeben  an  und  berechnete  aus  ihr  nach  der  Kon- 


1)  Erste  Arbeit  in  Wien.  Sitz.-Ber.  Bd.  99,  Abt.  Ila,  S.  204,  1890;  weitere 
Ausfukrungen  daselbst  Bd.  102,  S.  1369,  1893. 
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tinuitatsgleichung  die  Temperaturperiode,  die  dann  mit  der  tatsach  lichen 
verglichen  werden  kann.  Hier  konnte  auch  die  vertikale  Bewegung  be- 
riicksichtigt  werden. ')  Doch  zeigt  die  Methode  von  Margules  vicl 
besser  die  Entwicklung  der  ganzen  Erscheinung,  weswegen  wir  derselben 
hier  folgen. 

Die  beiden  Bewegungsgleichungen  fur  horizontaie  Bewegung  lauteten 
(vgl.  den  vorigen  Abschnitt)2): 


d  u 
dt 


+ 


2n  cos  av  leu  =  — 


_ 1  bp 

qS  Bin  w  dl  ’ 


dv  0  .  7  1  dp 

—r —  2 n  cos  (o  u  4-  kv  =  —  c,  0. 

dt  Qbd(0 


Nach  der  hier  verwendeten  Bezeicbnungsweise  und  bei  Vernach- 
lassigung  der  vertikalen  Bewegungskomponente  r  wird  aus  der  Kon- 
tinuitiitsgleichung  von  S.  34: 

o  o 


CQ 

dt 


+ 


1  d(QV) 

s  b(o 


1  d(QU)  QV  ,  „ 

+  ~f,  •  —  -f-  o  cote  a  =  0. 

<S  bin  03  cl  S 


Wir  lassen  nun  die  quadratischen  Glieder  in  den  Bewegungsglei¬ 
chungen  weg  (vgl.  S.  33)  und  setzen  ^  ^  ^  ;  ferner  vernach- 

lassigen  wir  die  Glieder  von  zweiter  Ordnung  der  Kleinheit  in  der 
letzten  Gleichung,  namlich  und  uC^.  Auch  sehen  wir  bei  der 
folgenden  Rechnung  von  der  Bodenreibung  k  ab.  Dann  ist: 


du 

dt 


~h  2  n  cos  0  v  - - ^  ^ ...  Qt. 

pSsin  oj  dl  ’ 


2«cos  — 
c  pS  dco 7 


2?  ,  a  (dv  1  du  t  \ 

dt  +  8  We,  +  Bin  M  dl  +  V  cot§  ")  “  0. 

Nun  sollen  die  kleinen  taglichen  Anderungen  von  Drnck  Temneratur 
und  D,chte  in  der  folgenden  Weise  bezeichnet  werden:  P 

_ J “  7°a  +  T)>  P- PoO  +4  9  =  P„(l  +  e). 

1)  Ahnlich  aber  noch  allfjemeinpr  ist  aio  17^4-  1 

(Met  ZeiUch.  1907,  S.  481)  anSeleet  Di.L  L.af  ■  f  "ng  von  P:  J“”»eb 
gleichungen  fur  Temperatur,  Drnck  und  Wind  T'ctc  ®8unK®“  der  Differenzial- 
soll  dann  jene  benutzt  werden  welch®  a  .  r  en  “bgememen  Losungen 

spriebt.  Doch  ist  dice  lh"J  r  TemperatUrverlaufec<“ 

2)  Bei  Margules  irt  die  w  pV  b  Z“  Ende  «ef(ihrt- 
N-S-Komponente  v  mit  b  bezeichnet  °“,,0n'Dte  der  Bewegnng  u  mit  c,  die 
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Uanztagige  und  halbtagige 


Aus  der  Gasgleichung  folgt  *  =  «  +  r;  T0,p0,  p0  sind  Konstanten.  Die 
uronen  e,  0,  r  smd  klem  gegen  die  Einheit.  Man  erlialt  dann: 


du 
dt  + 


2  n  cos  co  v  =  — 


BT0  ds 
S  sin  co  dl  7 


dv 

dt 


—  2  n  cos  co  u  =  — 


B  T0 
S 


ds 
doi 7 


ds 

dt 


dr 

dt 


dv 
d  co 


+ 


1  du 

sin  co  d  l 


+  V  cotg  co 


) 


=  0. 


Diese  drei  Gleichungen  gestatten  prinzipiell  die  Berecknung  der 
drei  GroBen  s,  u,  v ,  wenn  r  als  Funktion  von  Ort  und  Zeit  gegeben  ist. 

I.  W  ir  wollen  zuerst  die  Bewegungen  auf  einer  ruhenden  Erde 
betrackten  ( n  —  0).  Indern  die  erste  Gleichung  naek  X,  die  zweite  nach 
co,  die  dritte  nach  t  partiell  differenziert  wird,  liiBt  sicb  u  und  v  elimi- 
nieren,  und  man  erkalt  aus  der  dritten  Gleickung,  indern  wieder  die 
Glieder,  die  Quadrate  oder  Produkte  der  Gesckwindigkeit  entkalten,  weg- 
gelassen  werden: 


d^s  _  d2 r 
dt 2  dt* 


1  d2e 

w 


sin  -  co 


+  cotg  CO 


Wir  berecknen  zunaekst  die  Wirkung  einer  ganztagigen  Tempe- 
raturwelle,  die  sick  von  E  nack  W  um  die  Erde  fortpflanzt.  Sie  sei 
durck  x  =  A  sin  co  sin  (nt  +  X)  gegeben,  so  daB  ikre  Amplitude  polwarts 

abnimmt.  n  kat  kier  die  Bedeutung  ,  wo  ©  die  Sckwingungsdauer 

(=  1  Tag),  und  ist  identisck  mit  der  Winkelgesckwindigkeit  der  Erd- 
rotation;  die  Bewegung  gekt  so  vor  sick,  wie  wenn  die  Sonne  in  24  Stun- 
den  die  Erde  umkreisen  wiirde. 

Eine  Losung  obiger  Differenzialgleickung  ist  dann: 

£  =  B  sin  co  sin  (nt  +  X). 


Dazu  muB  sein:  B  =  A 


Sin2 

BTn 


MB 


Die  Temperaturwelle  erzeugt  also  eine 


—  2 


synchrone  Druckwelle;  hoher  Temperatur  entspricht  holier  Druck,  so 
lange  B  das  gleicke  Vorzeicken  kat  wie  A,  sonst  tiefer.  Wenn  —  * 

den  Wert  null  hat,  was  von  der  Wahl  der  Konstanten  abhangt,  so  wild 
T]  unendlich,  wir  haben  den  Fall  der  Resonanz.  Eine  ganz  geringe 
Temperaturwelle  kann  dann  beliebig  groBe  Druckwellen  erzeugen. 
ist  nS  die  Fortpflanzungsgeschwindigkeit  der  Welle  am  Aquator  V  0 
ist  die  Newtonsebe  SchaUgeschwindigkeit  (bei  isothermen  V 
Es  komrat  also  darauf  an,  welche  von  beiclen  groBer  ist 

Um  die  Wirkung  einer  halbtagigen  Temperaturwelle  auf  den  Dr 
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Periode  auf  der  ruhenden  Erde 

ZU  erhalten,  setzen  wir:  t  =  A'  sin*  m  sin  2(nt  +  l). 
gibt  ein  Integral  in  der  Form: 

£  =  B'  sin2  a  sin  2{nt  -f-  A), 


Die  Gleichung 


wo  nun 


B'=A' 


2n-S‘ 
1<  Tn 


2  n*S 


JtT, 


. - 3 


Die  Verhaltnisse  sind  den  friilieren  analog;  nur  ist  die  Bedingung 
fiir  die  maximale  Druckamplit.ude  jetzt  eine  andere. 

Setzt  man  770  =  273°,  S  =  6371  km,  so  kann  man  fiir  einen  Augen- 
blick  von  den  tatsachlichen  Periodenlangen  (24  und  12  Stunden)  absehen 
und  fragen,  welche  Perioden  notig  waren,  um  die  einfache  und  doppelte 
Druckamplitude  unendlich  zu  machen.  Man  findet  fiir  die  einfache 
Welle  &  =  28,09,  fiir  die  doppelte  ©'=  16,23  Stunden. 

Die  groBtmogliche  einfache  Schwingung  liegt  also  in  ihrer  Periode 
naher  an  der  24-stundigen  als  die  doppelte  an  der  12-stiindigen.  Bei 
Beriicksichtigung  der  Erdrotation  andert  sich  dies,  wie  spate  r  ausge- 
fiihrt  wird. 


Nehmen  wir  die  wirkliche  GroBe  von  n  = 


2  7C 


24-  •  3600 


sec-1  und  setzen 


T0=  273°,  so  wird  fiir  die  ganztiigige  Welle  JB  =  3,710  A ,  fiir  die  halb- 
tagige  B'  —  2,212  A'.  Sei  nun  z.  B.  am  Aquator  zur  Zeit  der  groBten 
Erwarmung  t  T0  =  1°,  so  folgt,  wenn  p0  =  760  mm,  die  Druckampli¬ 
tude  fiir  die  ganztagige  Welle  £p0  =  10,3  mm  Hg,  fiir  die  halbtagige 
£ p0  =  6,2  mm  Hg.  * 

Die  Windverteilung,  welche  mit  diesen  Druckperioden  verbunden 
ist,  entspricht  bei  ruhender  Erde  ganz  dem  Schema  des  vorigen  Ab- 
schnitts  (S.  287),  das  fiir  die  rotierende  Erde  abgeleitet  wurde,  wie  ein 
V ergleich  der  Differenzialgleichungen  zeigt.  Die  Phasen  sind  dieselben, 
nur  die  Amplituden  sind  anders  ausgedriickt. 

Da  mit  den  obigen  Konstanten  die  Druckamplituden  B  und  B'  das 
gleiche  Vorzeichen  haben  wie  die  Teraperaturamplituden  A  und  A\  so 
hat  der  Ort  mit  hochster  Temperatur  Ostwind,  der  mit  niedrigster  West- 

wind.  Ware  A  negatiy,  so  wiirden  sich  die  Verhaltnisse  umkehren. 


II.  Worm  die  Erde  rotiert,  so  ist  die  Integration  der  Gleichungen 
von  *>.  292  ungleich  schwieriger.  Wir  geben  die  Margulessche  Itech- 
nung  in  kurzen  Ziigen  wieder. 


a i  Es  soil  zunachst  die  ganztagige  Temperaturperiode  in  der  Form 
gege  ten  Bern:  t  =  A(a)  sin  (nt  +  X).  (Die  Amplitude  A  sei  eine  Funlr- 
tion  der  Po  hohe).  Die  Gleichungen  werden  dann  naeh  t  und  l  befrie 
digt  durch  Losungen  von  der  Form: 


£ 


E(a)  sin  (nt  +  A),  u  =  4,(0)  sin  (nt  +  X). 


v  —  <p(co)cos(nt  +  X). 
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Ganztagige  Periode  auf 


Durch  Einsetzen  in  dieselben  ergeben  sicb  fur  die  Beatimmunc  der 
Eunktionen  E,  ip  und  if  folgende  drei  Bedingungen: 

d(i p  sin  to) 
dco 


v  '  sin  co  L 


E 


=  — 


T)  rji  •  {  ^  COS  CO  “ 

it  z0  sin  co  dco 


+  </>]  =  0, 
dE 


Sn 


1  —  4  cos2  co 


a  7!  ,  d  E 

**«**«  + j- 


V—W  — 


4  cos2  co 


Die  beiden  letzten  Gleichungen  driicken  die  Amplituden  der  Be- 
wegungskomponenten  aus  und  sind  naturgemaB  mit  den  S.  287  abge- 
leiteten  Amplituden  identiscb. 

Um  diese  drei  Gleichungen  zu  losen,  wird  zunachst  eine  Hilfsfunktion 

7Z  8  •  • 

(co)  =  cp  (co)  sin  co  eingef  iihrt.  Durch  Elimination  yon  i)j  findet  man : 
(1  —  4  cos2  co)  =  2E  cos  co  -f-  sin  co, 

v  '  dco  7 


Sini 

BT0 


(e  -  a) + -J—  r 

v  '  sin  co  L 


d$ 

d  co 


—  2  (T>  cotg  co - 7—  "j  =  0. 

0  sin  coj 


Man  wahlt  nun  fur  <J>(co)  einen  Ausdruck,  welcher,  mit  einer  be- 
liebig  groBen  Zahl  von  Konstanten  behaftet,  die  Darstellung  einer  em- 
piriscben  Geschwindigkeitsverteilung  ermoglicht,  namlich: 

^(c 0)  =  C  cos  co  (at  sin  co  +  a3  sin3  co  +  a5  sin5  ro  +  •  •  •). 

Nach  der  ersten  der  obigen  Gleichungen  hat  die  bunktion  E  die  Form. 
E(a)  =  C  [ft  sin  co  +  ft  sin3  co  -j-  / \  sin5  co  H - ] , 


wobei 


A 


—  a 


1  ’ 


A- 


4  a,  —  3  a, 


A- 


4  a,  —  3  a. 


Um  die  zweite  Gleichung  auszuwerten,  muB  eine  Annahme  iiber  die 
Amplitude  der  ganztagigen  Temperaturwelle  gemacht  werden.  Mar  gu¬ 
les  setzt:  A.  (co)  =  (7  sin  co.  Wird  dieser  Wert  und  der  Ausdruck  fur  E 
und  0  in  die  Differenzialgleichung  eingefiihrt,  so  miissen  alle  Glieder 
die  gleiche  Potenzen  von  sin  co  und  cos  co  enthalten,  null  werden.  Auf 
diese  Weise  ergibt  sich  eine  Reihe  von  Gleichungen: 


(l  +  I)  “s  —  (k  +  1)  “1  h  ~ 

(3  +  y)  “5  -  (lJc  +  7  +  -)  “»  +  5  ka!  =  °’ 

•  •••••** 

(*  -  2  +  7^2)  «,  ~  (7  k  +  TT*  +  *  _  3)  c*'-2  +  ^  ha‘- 


fiir  i 


5,  7,  9  .  .  .,  wobei 


n*S- 
BT0 ' 
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der  rotierenden  Erde 

Um  die  unbekannten  Koeffizienten  a  zu  bestimmen,  wird  uach  dem 
Vorgang  von  Laplace  geschrieben: 

4  *  (*  +  2) _  _ . 


ai  -  2 


<Y  . 

3  k  (i  -f-  2)  4-  (i  —  2)  i  (i  +  1)  —  (*  —  1)  *  (•'  +  U  — 

l  2 

Man  erkalt  so: 


cc. 


4  k  ■  7 


CC. 


»*-7  +  8.5.6-*-8-«.-; 
4A--  9 


CC 


(V 

as  3^.9_|_5. 7.8  —  6. 7-8*  — 

ac, 


usw. 


Setzt  man  liier  stets  die  folgende  in  die  vorhergekende  Gleichung  em, 
so  wird  jedes  g  durch  einen  unendlichen  Kettenbruch  ausgediiickt,  dor 
sehr  rasch  konvergiert,  da  der  Nenner  sehr  rascli  wachst  und  die  g 
stets  kleiner  werden.  Margnles  fiihrte  die  Reclinung  bis  g19  aus.  Sind 
die  g  einmal  alle  bekannt,  so  kann  cq  aus  der  ersten  Gleichung  oben 
berechnet  werden  und  damit  weiter  jedes  der  folgenden  a. 

Um  die  Rechnung  wirklich  durchzufiihren,  benotigt  man  den  nume- 
rischen  Wert  von  k,  welcher  im  gegebenen  Problem  von  der  Mitteltem- 
peratur  T0  der  Atmosphare  abhangt.  Margules  berechnete  diese  Ketten- 
briiche  fur  zwei  Werte  von  k,  namlich  k  =  2,5  und  k'  =  2,7352,  die 
fiir  T0  =  298,7°  und  T0  =  273°  gelten.  Er  fand  z.  B.  fur  die  letztere 
Temperatur: 

«i  a3  %  ccj  a9 

-  1,146  -  0,823  -  0,279  -  0,053  -  0,006 

Die  Konvergenz  der  Kettenbriicke  ist  hieraus  klar  zu  erkennen. 
Einen  ahnlichen  Verlauf  zeigen  die  Werte  ($. 

Man  findet  nun  folgende  Betrage  ftir  die  relative  Druckschwankung 
in  verschiedenen  Polhohen: 

03  =  90°  60°  45°  30°, 

^  =  0,23  0,50  0,58  0,51. 

1st  die  Temperaturschwankung  am  Aquator  z.  B.  1°,  so  ist  die  Druck¬ 
schwankung  daselbst  0,64  mm  Hg,  in  45°  Breite  1,6  mm. 

b)  Wird  erne  halbtagige  Temperaturperiode  als  erregende  Welle 
angenommen,  also  r  =  A(a>)  sin  2  (nt  +  X),  so  gestaltet  sich  die  Rech¬ 
nung  ahnlich.  Die  Losungen  werden  unter  analogen  Formen  gesucht 
wie  oben: 

e  =  E(co)  sin  2{nt  -f  X), 
u  —  ijj (gj)  sin  2 (nt  -f  A), 

V  =  (p(aj)  cos  2  (n  t  X). 
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Hier  muB  nun,  damit  die  Gleichungen  von  S.  292  erfullt  werden 
gelten: 

2  b?  cotp  m  _l_  dE  2 It,  d E 

cotg»  +  _  b  r0  8S  »  +  dT, 008  “  ,  o 

ITs - are - (*gl-  S-  287) 


^  =  *5# 


sin2  co 


und 


8»S  (£-.!)  + 4 


sin  co 


'(2  (qp  sinco) 
dto 


+  2^J 


0. 


Ans  diesen  Gleichungen  wird  9?  und  ip  eliminiert,  wodurch  die  neue 
Differenzialgleichung  entsteht: 

d*E  .  9  dE  .  -r-r/47  •  , 

dati  sm-  co  -  d —  sin  co  cos  co  +  E  (4 k  sin4  co  +  2  sm2  co  -  8)  =  4  (to)  sin4  co. 


Margules  setzt  nun  die  Temperaturamplitude  .4(co)  =  C  sin2  co. 
Dann  ist  ein  Integral  der  Differenzialgleichung  gegeben  durch: 

-E(co)  =  C  (rc0  +  ^2  S4]q2  cj  +  ^4  sin4  co  +  •  •  •), 

und  zwar  unter  der  Bedingung,  daB  folgende  Gleichungen  gelten: 

<x0  = 0 ,  cc2  =  0 , 

(4-6  —  8)  cc6  —  (3  •  4  —  2)  a4  —  4A:  =  0, 

(i2  -f  6i)  ai+i  —  (i2  +  3i)  «i  +  2  +  4 A; a,  =  0,  fur  i  =  4,  6,  8  •  •  • 

Nun  folgt  eine  der  obigen  analoge  Kettenbruchentwicklung;  deren 
allgemeine  Form  ist: 

=  ^i+2  = _  _ 

“i  +  2 


Wieder  konvergiert  der  Bruch  rasch.  Er  muB  fur  verschiedene  nume- 
rische  Werte  von  k  bereclinet  werden;  die  a-Werte  sind  fur  4k  =  11,1 
(Jo  =  269,1°)  groB  und  negativ,  fur  4k  =  11,2  (T0  =  266,7°)  groB  und 

positiv,  namlich: 

cc4  cce  cc8  a10  «12 

T0  =  269,1°  -  247,8  -  154,2  -  39,2  -  5,6  -  0,5 

266,7  101,8  64,3  16,5  2,4  0,2 


Wenn  T0  nahezu  268°  wird,  so  ist  a4  unendlich.  In  der  Nahe  dieses 
Wertes  von  T0  werden  ganz  geringe  Temperaturwellen  zu  sehr  groBen 
Druckwellen  filhren,  offenbar,  weil  die  Eigenperiode  der  Atmosphere 
dann  nahezu  mit  der  erzwungenen  zwolfstiindigen  Periode  zusammen- 
ffiUt.  Lord  Kelvins  Vermutung,  die  doppelte  taghche  Barometer- 
sohwankung  verdanke  ihre  Intensity  dem  Zufall,  daB  die  Atmosphere 
der  Erde  Eigenschwingungen  von  nahezu  zwolf  Stunden  Dauer  ausfuhrt, 
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wird  also  durcli •  Margules  RechnuDgen  bestatigt.  Bei  70  --. 
fiDdet  dieser  fur  den  Aquator  £  =  —  10,26  C  sin  2(nt  +  !)•  lne  enl" 
peraturamplitude  von  0,038°  daselbst  wurde  schon  erne  Druckamplitude 

von  1  mm  Hg  erzeugen. 

1st  die  Mitteltemperatur  der  Atmosphare  bober  als  268  ,  so  werden 
alle  a  negativ,  ist  sie  niedriger,  positiv.  Es  entspricbt  daber  einem 
Maximum  der  Temperatur  im  ersten  Falle  ein  Minimum,  im  zweiten 
ein  Maximum  des  Druckes;  die  Extreme  fallen  aucb  bei  diesei  Bech 
nung  stets  aufemander,  wie  bei  der  rubenden  Erde;  die  Phasenverschie- 
bung  betriigt  0°  oder  180°. 

Margules’  Rechnung  ist  nacb  zwei  Richtungen  bin  nicbt  ganz  voll- 
stiindig.  Einmal  konnte  verlangt  werden,  dab  aucb  das  dritte  und  vierte 
Glied  der  Fouriersohen  Temperaturreibe  auf  seine  Wirkung  beziiglicb 
einer  entsprecbenden  Druckperiode  untersucbt  werde.  Dies  konnte  unter- 
lassen  werden,  da  die  ersten  zwei  Glieder  der  Temperaturreibe  zur  Dar- 
stellung  des  taglicben  Temperaturganges  tatsacblicb  ziemlicb  ausreicben, 
so  dab  die  Amplituden  der  boheren  Glieder  nur  sebr  klein  sein  konnen. 
Ferner  ist  von  Margules  vorausgesetzt,  dab  die  24-stiindige  und  12- 
stiindige  Periode  einander  nicbt  beeinflussen;  denn  nur  unter  diesen  Ura- 
stiinden  erzeugt  jede  Temperaturperiode  fur  sicb  die  entsprecbende 
Druckperiode.  Diese  Voraussetzung  steckt  in  der  Vernacblassigung  der 
quadratischen  Glieder  der  Bewegungsgleicbungen.  Da  nun  aber,  wie  im 
vorigen  Abscbnitt  bemerkt,  die  Windgescbwindigkeiten  der  taglicben 
Periode  wirklicb  sebr  klein  sind,  so  war  aucb  diese  Voraussetzung  er- 
laubt. 

Man  bat  bei  der  Margulesscben  Tbeorie  der  taglicben  Barometer- 
scbwankung  daran  Anstob  genommen,  dab  die  reeDe  Erscbeinung  der 
doppelten  Scbwankung  des  Luftdrucks  durcb  eine  aus  dem  taglicben 
Tern peraturgan g  berausgeloste  doppelte  taglic-be  Temperaturscbwankung 
zustande  kommen  soli,  welcbe  ein  blobes  Reclinungsergebnis  der  EnV 
icklung  nacb  der  bourierscben  Reib.e  sei  und  physikaliscb  nicbt 
existiere.  Margules  selbst  bat  aus  diesem  Grunde  seine  Tbeorie  blob 
als  Rechnung  bezeichnet  wissen  wollen.1) 

Doch  fallt  der  scheinbare  Widersprucli,  dab  ein  Rechnungsergebnis 
physische  Folgen  babe,  weg,  wenn  man  die  zwei  Druckperioden,  die  sicb 
aus  den  zwei  femperaturpenoden  ergaben,  nun  wieder  zusammengesetzt 
denkt;  man  erbalt  dann  die  Ivurve,  welcbe  der  Barograph  scbreiben 
mub  wenn  die  Temperaturperiode  die  in  zwei  Wellen  zerlegt  wurde 
wirklicb  vorhanden  ist.  Die  doppelte  tiiglicbe  Barometerschwankung  ist 
ja  e  huiso  wemg  allem  vorhanden,  wie  die  entsprechende  Tempemtur- 
sc  lwankung.  Aucb  sie  ist  in  diesem  Sinne  ein  Reclinungsero-ebnis  das 
sic  i  in  seiner  Reinheit  nur  nacb  Abzug  der  ganztagigen  Welle  ergibt. 

1)  Met.  Zeitsehr.  1903,  S.  562. 
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Das  Ergebnis  der  Theorie  ist  also,  dab  die  wirkliche  taglicbe  Tempera- 
turkurve  tatsachlich  eine  taglicbe  Druckkurve  von  wes°entlich  anderer 
Gestalt  erzeugt;  die  Zerlegung  beider  Kurven  nach  der  Fourierscben 
Reike  ist  nur  ein  Reclmungsbebelf. 

Das  Margulessche  Resultat  beziiglich  des  Zusammentreffens  von 
lemperatur-  und  Drnckextremen  entspricht  nicht  den  Tatsacben.  Daber 
bat  Margnles  in  die  Bewegungsgleicbungen  nocb  die  Reibung  am 
Boden  eingefiibrt1),  wobei  sicb  zeigte,  dab  nun  die  Druckperiode  eine 
P basenverschiebung  gegen  die  Temperaturperiode  erbielt.  Dock  ent- 
spracb  sie  nicbt  gut  den  Beobacbtungen.  Daber  bat  Gold  (a.  a.  0.)  nun 
aucb  nocb  die  vertikale  Bewegung  beriicksicbtigt,  also  die  Annalime 
fallen  lassen,  die  Atmospbare  sei  eine  diinne  Scbale.  Vor  kurzem  bat 
aucb  H. Lamb2)  das  Problem  in  Angriff  genommen,  indem  er  Riicksicbt 
auf  die  Abnabme  der  Temperatur  mit  der  Hohe  nabm;  docb  betracbtet 
er  die  Atmospbare  nicbt  als  Kugelscbale.  Ein  naberes  Eingeben  auf 
diese  Details  wiirde  zu  weit  fiihren;  das  wesentlicbe  des  Problems  scbeint 
durcb  Margules  gelost  worden  zu  sein. 

84.  Freie  elastische  Schwingungen  der  Atmosphare.  Die 

Margulesscbe  Theorie  der  taglichen  Barometerscbwankung  fuBt  auf 
den  Eigenschwingungen  der  Atmospbare.  Margules  bat  daber  diese 
letzteren  aucb  direkt  untersucbt.  Die  Frage  ist:  welche  Eigenbe- 
wegungen  fiihrt  die  Atmospbare  auf  irgend  eine  Storung  ibrer  Rubelage 
bin  aus? 

In  dieser  Allgemeinbeit  wiirde  die  Beantwortung  der  Frage  die 
samtlichen  Luftbewegungen  enthalten  miissen,  die  auf  der  Erde  durcb 
eine  einmalige  Storung  irgendwelcher  Art  moglich  sind.  Es  ist  klar, 
daB  dies  unendlicb  viele  sein  werden.  Man  muB  daber  Einteilungen 
machen,  welcbe  eine  Ubersicht  iiber  die  moglichen  Bewegungen  ge- 


wahren. 


Ware  keine  Reibung  vorhanden,  so  wiirde  jede  Storung  (theoretisck 
bis  in  die  Unendlicbkeit)  fortbestehen,  es  wiirden  Wellen  auftreten  ana¬ 
log  denen  einer  gezupften  Yiolinseite.  Bei  alien  derartigen  Bewegungen 
wiirde  die  Luft  in  der  Regel  nicht  zum  tiefen  Druck  stromen;  denn 
sonst  wiirde  ja  das  Tiefdruckgebiet  bald  ausgefiillt  sein.  Nun  werden 
aber  Beweo-uno-en  gegen  den  Gradienten  nur  selten  wirklick  beobachtet, 
wie  etwa  bei°den  taglichen  Drehungen  der  Windricktung  auf  Berg- 
g-ipfeln  (vgl.  Abscbnitt  82),  die  iibrigens  keine  freien  sondern  erzwungene 
Wellen  sind.  Sonst  findet  man  vorwiegend  Bewegungen  in  derRichtung 


1)  a.  a.  0.  1893;  die  Rechnungen  sind  zu  weitlaufig,  um  tier  wiedergegeben 


zu  werden. 


2)  Proc.  Roy.  Soc 


hatte  Lamb  keine 
alt7er  sind. 
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des Gradienten,  allerdings  nacli  der  Buys-Ballotscben  Hegel  ab^le,^t; 
Margules  schlieBt  daraus,  daB  die  Reibung  der  Luft  bei  deren 
wegung  erne  groBe  Rolle  spielen  muB.  Wean  eine  Stbrung  sich  unter 
Reibung  auszugleichen  strebt,  so  tritt  entweder  eme  zeitliche  Ab- 
nahme  der  Amplitude  auf,  wobei  die  Schwingungeu  aUmahlich  erloschen, 
oder  die  Bewegung  wird  bei  noch  groBerer  Reibung  erne  ausfullende, 
aperiodische.  Hier  ist  die  Stromung  gegen  den  Gradienten  ganz  ver- 
schwunden,  bei  der  erloschenden  Schwingung  ist  sie  mehr  oder  weniger 

reduziert. 

Wir  konnen  also  schlieBen,  daB  in  der  Atmosphare  fieie  Sckwin- 
gungen  keine  groBe,  selbstandige  Rolle  spielen.  Sie  sind  hauptsachlick 
dort  von  Bedeutung,  wo  sie  eine  erzwungene  Welle  vergroBern,  wie  bei 
der  doppelten  tiiglichen  Periode  des  Luftdrucks.  Ware  die  Reibung 
nicbt  von  so  groBer  Wirkung,  dann  wiirde  es  vermutlicb  viele  atmo- 
spbiirische  Ersckeinungen  von  periodischem  Verlauf  geben  und  die 
Untersuckung  der  freien  Wellen  in  der  Atmosphare  ware  von  viel 
groBerer  Bedeutung,  als  dies  tatsachlick  der  Fall  ist.  Es  bleibt  freilicb 
denkbar,  daB  in  lioken  Sckichten  der  Atmosphare,  wo  die  Reibung 
gering  ist,  die  freien  Wellen  eine  groBere  Rolle  spielen;  dock  ist  dar- 
iiber  nickts  naheres  bekannt. 

Wir  beschranken  uns  aus  diesen  Griinden  kier  auf  eine  kurze 
Darstellung  der  wicktigsten  Ergebnisse.1)  Die  Bewegungen  der  Luft 
sollen  isotherm  verlaufen;  da  die  Wellen  viel  langere  Perioden  haben, 
als  z.  B.  die  Sckallwellen,  so  ist  diese  Vereinfackung  erlaubt.  Es 
gelten  die  Gleichungen 2)  von  S.  292,  wenn  in  der  letzten  derselben, 
der  Kontinuitatsgleichung,  die  Temperatursckwankung  r  =  0  gesetzt 
wird;  also: 


du 

dt 


-f  2  V  COS  03  V  =  — 


RT0  ds  cv 
Ss'uuodX’  dt 


—  2v  cos  an  — - ^ 


R  T0  d  f 
S~ddt’ 


ds  l 

dt  '  S sin co 


du  t)(usin«)‘ 

■  dX  dco 


=  0. 


Hier  ist  fur  die  Rotationsgeschwindigkeit  der  Erde  statt  n  der  Buck- 
stabe  v  gewahlt,  wakrend  n  fur  die  Eigenperioden  der  Atmosphare 
reserviert  bleibt,  die  nun  nickt  mekr  Bruckteile  eines  Tages  zu  sein 


1)  Die  Margulesschen  Arbeiten  sind  in  den  zvrei  Abhandluno-en  •  Wien  Sitz 
Ber.  Bd.  101,  AM  II.,  1892  S  697  und  Bd.  102,  1893,  S.  11,  erschienen  ; '  eine 
eehr  klare  Darstellung  ihres  Inhalts  gab  Trabert  in  popularer  Form  in  Met. 
Zcitsch.  1903,  b.  481. 

.  Die  Vemacblassigung  der  quadratisehen  Glieder  bedentet  die  Weglassunn 
der  Zentrifugalkrafte  neben  der  ablenkenden  Kraft  der  Erdrotation  Es  konnt. 

t^iX,  “  Erde  ebe  “e 
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Zonale  Klasse 


brauchen.  Die  Losungen  obiger  Gleichungen  werden  unter  der  Form 
gesucht: 

e  =  E(a)sm  (hi +  n  t),  u  =  i>  (©)  sin  Qil  +  nt),  v  =  cp  (a)  cos  (h  l  +  n  t). 

Die  GroBe  h  soli  0,  1,  2 ,  3  usw.  sein.  Fiir  h  =  1,  n  =  v  gehen  die 
Gleichungen  in  die  der  eintiigigen,  fur  h  =  2,n  =  2v  in  die  der  halb- 
tagigen  Barometerschwankung  iiber.  1st  h  =  0,  so  hangen  die  Yer- 
anderliclien  s,  u,  v  von  der  geographischen  Lange  nicht  ab;  wir  haben 
es  mit  „zonaler“  Yerteilung  von  Druck  und  Wind  zu  tun.  Bewegungen 
dieser  Art  recknet  Margules  unter  die  „zonale  Klasse". 

Werden  wie  im  fruheren  Abscknitt  diese  Losungen  in  die  Differenzial- 
gleicbungen  eingesetzt,  so  ergeben  sich  Bedingungsgleichungen  fur  die 
t1  unktionen  E,  (p}  Eine  allgemeinere  Form,  nnter  welcher  cp  darge- 
stellt  werden  kann,  ist,  ahnlich  wie  friiher: 

cp  =  sin  cos  co  +  a3cos3co  +  a5cos5to  +  •••). 

Aacli  ihr  ist  am  Aquator  die  meridionale  Bewegung  stets  null. 
Losungen  dieser  Art  werden  als  „pare"  bezeicbnet,  der  Aquator  ist  eine 
Knotenlinie,  die  Schwingungen  sind  auf  den  beiden  Hemispharen  zuein- 
ander  sjmmetrisch. 

Eine  andere  Form  fiir  cp  ist: 

cp  =  sinGi>(tf0  +  a2  cos2  co  +  <^4cos4fo  +  •••). 

Hier  gekt  die  meridionale  Bewegung  von  einer  Halbkugel  zur  anderen 
iiber  („impare  Wellen"). 

In  beiden  Fallen  sind  zur  Berechnung  der  GroBen  a  Kettenbruch- 
gleichungen  zu  losen?  ahnlich  den  fruheren.  Aus  ihnen  ergibt  sich  eine 
Reihe  von  Werten  n,  die  die  Periodenliingen  der  freien  Schwingungen 
bestimmen  (Typus  1,  2,  3  usw.).  Bei  den  paren  Schwingungen  der 
zonalen  Klasse  haben  die  drei  langsten  Perioden  (drei  ersten  Typen) 
die  Dauer  0,5165,  0,3283  und  0,2400  Tage,  bei  den  imparen  0,8516, 
0,3994  und  0,2779  Tage;  dabei  ist  die  Mitteltemperatur  der  Erde  zu 
273°  angenommen. 

Die  Bewegungen  sind  hier  gegen  die  Gradienten  gerichtet.  Ware 
die  Erde  in  Ruhe,  so  wiirde  die  Bewegung  liings  der  Parallelkreise 
ganz  fehlen.  Durch  ihre  Rotation  werden  die  meridionalen  Bewegungen, 
welche  die  zonale  Druckverteilung  bewirken,  gegen  W,  bzw.  E  ab- 
gelenkt. 

Es  gibt  noch  eine  dritte  Art  von  Bewegungen,  die  den  Differen- 
zialgleichungen  entsprechen  und  dabei  von  X  unabhiingig  sind;  die 
niimlich,  wo  v  =  0  und  u  =  ^(oi),  wobei  W  eine  beliebige  Funktion 
von  a.  Hier  haben  wir  Stromungen  im  stationaren  Zustand,  wie  sie 
im  Abschnitt  37  behandelt  wurden,  Bewegungen  parallel  zu  den  Iso- 
baren. 
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1st'  die  GroBe  h  nicht  mehr  nuU,  soudern  1,  2  usw,  » 
es  mit  Wellen  zu  tun,  die  westwarts  wanderu  wenn  «  >  0 ,  ost»  art  , 
wenn  n  <  0.  Margules  bezeichnet  solehe,  wo  h  —  1,  -  us 
der  Klasse  1,  2;  bei  ihnen  findet  eich  auf  dem  Aquator  em  Maximum 

des  Druckes,  bzw.  deren  zwei  usw.  . 

VVerden  unter  Beibehaltung  von  h  nun  die  allgememen  Losungen 
yon  oben  (e  =  Esin  (hi  +  nt)  usw.)  in  die  Differenzialgleichungen  einge- 
setzt,  so  ergeben  sicb  wieder  Bedingungsgleicbungen  fur  E,  (p  una 
die  durch  Kettenbrucbgleichungen  gelost  werden.  Der  Wert e  n,  welche 
dabei  berauskommen,  gibt  es  wieder  unendlich  viele  (Tvpus  1,  2,  3  usw.). 

Margules  hat  namentlich  die  Wellen  der  ersten  und  zweiten  Klasse 
untersucht.  Es  ergeben  sicb  positive  und  negative  Werte  von  n,  die 
Wellen  wandern  teils  westwarts,  teils  ostwarts  mit  verscbiedenen  Ge- 
schwindigkeiten.  Von  den  ersteren  gibt  es  zwei  Arten,  solehe  mit 
groBerer  und  solcbe  mit  kleinerer  Gescbwindigkeit^  die  letzteren  ent- 
spreeben  bei  der  rubenden  Erde  den  stationaren  Bewegungen.  Alie 
diese  Wellen  zerfallen  wie  die  zonalen  wieder  in  pare  und  unpare. 
Bei  ersteren  ist  die  Bewegung  auf  der  siidlicken  Halbkugel  das  Spiegel- 
bild  von  der  auf  der  nordlichen. 

Die  paren  Wellen  vom  Typus  1  haben  beispielsweise  die  folgende 
Umlaufsdauer: 


Stebende  Wellen,  zonale  Klasse:  20,4  Stunden. 

Westwarts  wandernde  Wellen  erster  Art;  1.  Kl.:  13,9  St.,  2.  Kb:  23,9  St.1) 

„  „  „  zweiter  „  „  130,7  „  „  187,5  „ 

Ostwarts  „  „  „  36,6  „  „  36,8  „ 


Es  sei  nock  bemerkt,  dab  auf  einer  rubenden  Erde  aucb  die  Wellen 
der  ersten  und  hokeren  Klassen  stebende  waren,  wie  es  auf  der  rotie- 
renden  nur  die  der  zonalen  Klasse  sind;  d.  h.  es  waren  Knotenlinien 
vorhanden.  Auf  der  rotierenden  Erde  werden  jene  Wellen  alle  zu  fort- 
sebreitenden.  Hieraus  folgt,  duB  die  Fortbewegung  von  Gebieten  hohen 
oder  tiefen  Druckes  sebon  allein  durcb  die  Rotation  der  Erde  bedingt 
sein  kann.  Die  Rotation  bringt  eine  Asymmetrie  in  die  Yerbaltnisse, 
die  bei  ruhender  Erde  feblen  wiirde. 

britt  die  Reibung  an  der  Erdoberfliiche  binzu,  so  werden  die  Schwin- 
gungen  der  Atmosphare  nocb  verwickelter.  Die  allgemeinen  Bewegungs- 
gleichungen  auf  S.  292  sind  durcb  den  Zusatz  der  Reibungsglieder  ku 
und  kv  zu  erganzen.  Die  Integration  derselben  gelingt  unter  abn- 
licben  Verhaltnissen  wie  fruber.  Je  nacb  der  GroBe  der  Reibungs- 
konstante  teilen  sicb  die  Bewegungen  in  ausfullende  (aperiodische)  und 
in  erloschende  Schwingungen.  Durch  die  Reibung  ist  die  Perioden- 


Dieser  Wert  entepricht  fast  genau  einera  Tage,  er  ist  die  Ursache  fur 
der  doppelten  taglichen  Barometerscbwankuncr 

O 


Reibungsloses  System.  Rotationsdauer  der  Schale  24  Stun  den.  Westicdrts  wandernde 
pare  Welle  erster  Klasse.  Typus  I.  Umlaufsdauer  der  Welle  13,87  Stunden. 


Fig.  67. 
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lafige  der  letzteren  unbedeutend  vergroBert.  Die  Abnahme  der  Ampli¬ 
tude  mit  der  Zeit  erfolgt  bei  den  rascli  westwarts  wandernden  Wellen 
viel  schneller  (in  24  Stunden  Abnahme  auf  etwa  0,001),  als  bei  den 
langsam  westwarts  wandernden  zweiter  Art  und  den  ostwarts  wandern- 
den^  (in  24  Stunden  etwa  auf  0,2  bis  0,1).  Die  Bewegungen  bei  den 
ersten  Wellen  widersprecben  der  Buys  -  Ballotschen  Kegel  (auf  der 
nordlichen  Halbkugel  hoher  Druck  links  von  der  Bewegung),  die  bei 
den  zwei  letzten  folgen  dieser  Kegel.  Bei  all  diesen  Wellen  tritt  der 
Ilochdruck  nicbt  in  alien  Breiten  zur  gleichen  Zeit  ein,  sondern  es 
sind  Pkasenverschiebungen  da,  welche  die  Isobaren  unsymmetriscb  ge- 
stalten.  (Vgl.  Fig.  68.)  Margules  hat  einzelne  dieser  Wellen  berecbnet 
und  auch  graphisch  dargestellt.  Wir  geben  hier  als  Beispiel  seine 
Zeicknung  der  westwarts  wandernden  Welle  erster  Art,  und  zwar  die 
pare  Welle  erster  Klasse  mit  bloB  einem  Maximum  und  Minimum  auf 
jedem  Breitenkreis.  Fig.  67  gibt  die  Druck-  und  Windverteilung  (erstere 
bezogen  auf  den  Mittelwert  1000)  ohne  Keibung,  Fig.  68  dieselbe  mit 
Reibung. 
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FJiichengeschwindigkeit 
23. 

Flachen  gleichen  Druckes 
41. 

Fohn  78.  225. 
Fohngradient  80. 
Fohnmauer  71. 

Fohn,  Wellen  bei . .  .  284. 
Fouriersche  Reibe  285. 
Freie,  elastische  Schwin- 
gung  dor  Atmospbiire 
298. 

G« 

Gasgesetzf.  feuchte  Luft  9. 

—  fur  trockene  Luft  8. 
Gaskonstante  9. 

Gefalle  32. 

Geoid  5. 

Geometrisch  ahnliche  Be- 
wegungen  82. 

Gesiittigte  Luft,  Tempe- 
raturabnabme  in  .53 
Beschwmdigkeit  infolge 
t*radientkraft  91. 
Geschwindigkeitepotential 
280. 

Geaetz  der  Erbaltung  der 
Kraft  126. 


Gewicht  bewegter  Maesen 
31. 

Ge witter  talabwiirts  141. 
Gleicbgewicht  bei  Strah- 
lung  57. 

—  bei  Warmeleitung  56. 
— ,  indilferentes  46. 

— ,  labiles  48. 

— ,  stabiles  47. 

Gleichung  der  lebendigen 
Kraft  125.  130. 

Gleitung  105. 

Gradient  32. 

Gradientloser  Wind  183. 
Gradient  Mitteleuropa- 
Nordkap  195. 
Gradieutrichtung  86. 
Gradient,  seine  Konstruk- 
tion  90. 

— undWindstarke  100. 104. 
Graue  Strablung  59. 
Gravitationswellen  264. 
279. 

Grenzflachen  irn  Polarge- 
biet  248. 

Grenzflachenwinkel  156. 
Grenzflacbe  verscbieden 
warmer  Scbichten  154. 
247. 

Grenzflacbe  von  Luftrin- 
gen  166. 

Grenzflachen,  Wellen  an 
. .  .  279. 

Grundgleichung,  statische 
38. 

Guilbertscbe  Regeln  273. 
Guldberg-Mohnsche  Rei- 
bung  98. 

Gustines-Faktorvon  Dines 
114. 

H. 

Hagelstadium  feuchter 
Luft  14. 

Hannsche  Formel  61. 
Ilauptsatz,  erster,  der  me¬ 
dian.  Warmetheorie  11. 
Helmholtzs  Ahnlichkeits- 
prinzip  82. 

—  Theorie  der  Wix-bel- 
stiirme  144. 

Helmwind  70. 

Hemmung  kalter  Ostwinde 

am  Boden  247. 
Hochdruckgebiet  88. 
Hochdruckgurtel,  Theorie 
von  Ferrel  197. 

— ,  Theorie  von  Siemens 
198. 

— ,  ihre  Erkliirung  177 
,  Verlagerung  nach  oben 
178. 


Hohenformel,  barome- 
trische  40. 

Hohenmessung ,  barome- 
trische  41. 

Hobenstufe,barometrische 
4i.  . 

Homogene  Atmosphare  36 
Horizontale  Strtimung 
ohne  Reibung  85. 
Horizont,  Lage  desselb.  5. 
Hydrodynamische  Bewe- 
gungsgleichungen  31. 
Hydrodvnamischer  Druck 
117. 

1. 

Indifferentes  Gleichge- 
wicht  46. 

—  —  zonaler  Bewegung 
170. 

Ineinandergreifen  kalter 
und  warmer  Strome  253. 
Innere  Energie  134. 

—  Reibung  der  Luft  105. 

—  — ,  virtuelle  107. 
Integrate  der  Bewegungs- 

gleichungen  ohne  Rei¬ 
bung  91. 

Inversion  44. 

—  bei  stationiirer  Bewe¬ 
gung  187. 

—  durch  Ausbreitung  81. 
— en,  Bildung  von  55. 
IsentropischeVorgangel2. 
Isobare  Flacben  41. 

- ,  deren  Neigung  42. 

Isobaren  86. 

— formen,  deren  Ortsver- 
anderung  27. 

Isobaren,  in  der  Erdober- 
flache  gekriiinmt  194 
Isobronten  243. 

Isochronen  243. 

Isogonen  des  Windes  68. 
Isothermen  in  der  Atmo¬ 
sphare  187. 

Isotherme  Zone  44. 
Isothermie  durch  Ausbrei¬ 
tung  81. 

K. 

Kalteeinbriiche  239. 

— ,  Auslosung  denselben 
246. 

— ,  ihre  Wellenform  264. 
^  der  Substratosphare 

— -  periodische  250. 
Kaltegebiete ,  stationare 
159. 

Kiiltereservoir,  Tol  als 
182. 


Hohe  der  Troposphare  1 85. 
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Kliltesckichten ,  flacke  in 
der  Hoke  271. 
Kaltewellen,  Luftdruck  in 
dens.  252. 

— ,  ikre  Ausbreitungsge 
schwindigkeit  241. 

— ,  von  Norden  242. 

Kalte  Hockdruckgebiete 
260. 

Kinetische  Energie  126. 
Kirchkoffs  Gesetz  58. 
Knickung  isobarer  Fli't- 
cken  157. 

Koeffizient  derReibung99. 
Kompensation  der  Tem- 
peratur  von  Strato-  und 
Troposphiire  260. 
Komponente,vertikale,  der 
Ablenkungskraft  30. 

- ,  derZentrifugalkraft 

30. 

Kompressible  Flussigkei- 
ten,  Zustandsgleichung 
83. 

Kondensationstheorie  der 
Zyklonen  142. 
Kondensationswarme  und 
lebendige  Kraft  142. 
Konstruktion  des  Druck- 
gradienten  90. 
Kontinuitatsgleichung  33. 

—  undDruckanderungTl. 

—  und  Yertikalbewegung 
73. 

Konvektion  der  Wiirme 
49.  57. 

Konvektionsstromungen 
auf  der  Erde  172. 
Konvektionsstromung,  Er- 
haltung  der  grofien  173. 
— ,  Sckema  145. 
Konvergenz  von  Strom- 
linien  68. 

Koordinatensystem  a.  d. 
Erdoberflache  85. 

Kopf  kalter  Luft  nack 
Sckmidt  240. 
Korrelationen  der  Veriin- 
derlicken  nack  Dines  und 
Schedler  234. 
fvraf'tverteilung  bei  Bo- 
denreibung  101.  103. 

—  bei  innererReibungllO. 
Kreisformige  Zyklone  132.  i 
Kreislauf ,  Aquator  bis 

30°  Br.  176. 

—  der  Atmospkare  171. 

- ,  liltereTheorien  196. 

- ,  Theorie  von  Ober- 

beck  198. 

Erklarung  des  groBen 
175. 


L. 

Labiles  Gleickgewickt  48. 
Lebendige  Kraft,  Produk- 
tion  durckKalteeinbriiche 

250. 

- und  Kondensations¬ 
warme  142. 

Ligne  de  grains  (Durand- 
Greville)  158. 
Luftaustausck  zwischen 
verschieden.  Breiten  245. 
Luftbewegung  aus  Druck- 
gradienten  92. 
Luftdruck ,  Differenzial- 
gleickung  desselben  228. 
— ,  mittlerer,  in  der  At¬ 
mospkare  186. 

— ,  normaler  7. 

— ,  taglicke  Periode  285, 
289. 

—  und  Mitteltemperatur 
42. 

Luftdruckgradienten,  ikr 
Zustandekommen  220. 
Luftnacksckub  am  Aqua- 
tor  175. 

Luftringe  164. 

— ,  ibre  Grenzflacke  166. 
— ,  stabiles  Bewegungs- 
system  derselben  169. 

—  und  Rotationsmoment 
165. 

Luftsiiule,  Massenvertei- 
lung  in  derselben  213. 
Luftsckichten,  ikre  Umla- 
gerung  135. 

Luftiibertragung  zwischen 
Hemispharen  182. 
Luftversetzung  220. 

M. 

Magnusscke  Formel  9. 
Manila-Zyklone  nack  Em- 
den  203. 

Masse  der  Atmospkare  5. 
Massenverteilung  in  einer 
Luftsiiule  213. 
MaBeinkeiten  7. 
MaB-Systeme  8. 
Meeresniveau  5. 

Millibar  8. 

Misckungsverkalinis  10. 
Mischungszone  193. 
Mitteltemperatur  bei  li- 
nearer  Yerteilung  39. 

—  einer  Luftsiiule  37. 

. —  und  Luftdruck  42. 

S. 

Natiirliche  Bewegungen 
124. 


Neuordnung  der  Stralf- 
lungsscbichten  148. 
Niederschlag  in  warmen 
Gebieten  258. 
Niederschlagsbildung  an 
Gebirgen  74. 
Niederschlagsperioden 
277. 

Niederschlag  undVertikal- 
bewegung  77. 
NiedrigeDepressionen  und 
Antizyklonen  252. 
Normaldruck  8. 

Normaler  Ablenkungswin- 
kel  99. 

Nutzeffekt  des  Kreispro- 
zesses  174. 

—  stationarer  Zirkulation 
146. 

0. 

Oberpassat  171. 
Ortsveranderung  d.Druck- 
gebilde  257,  271. 

—  der  Isobaren  232,  273 
Ostwinde,  polare  218. 

—  iiber  Aquator  182. 
Oszillation  der  Windbak- 

nen  95. 

1\ 

Passatwind  171. 

—  oberer  171. 

Perioden  des  Niederschla- 

ges  277. 

— ,  mehrtagige,  der  Witte- 
rung  275. 

Periode,  tagliche,vonLuft- 
!  druck  u.  Temperatur  289, 

—  — ,  —  und  Wind  285. 

I  Periodische  Kalteeinbrii- 

che  250. 

—  Temperaturschwankun- 
gen  277. 

Platzwechsel  derSckichten 
135. 

Poissonsche  Gleichungl2. 
Pol  als  Kiiltereservoir  182. 
Polare  Stroinungen  182. 
Potentielle  Energie  124. 

—  —  korizontaler  Druck- 
verteilung  130. 

—  Temperatur  12. 

—  - — ,  Bedingung  ihrer 

Konstanz  229. 

- in  der  Atmosphare 

189. 

_  _  und  Rotationsmo¬ 
ment  170. 

Praktisches  Koordinaten¬ 
system  22. 


fseudoadiabatische  Pro- 
zesse  15. 

Pulsatorische  Be  wegungen 
114. 

Q- 

Quadranten  der  Zyklone 
uud  Antizyklone  267. 

R. 

Rechtsdrehen  des  Windes 
109. 

Reflexionsvermcgen  der 
Erde  59. 

Regeln  von  Guilbert  273. 
Regenstadium  feuchter 
Luft  14. 

Reibung  an  der  Erdober- 
fliiche  98. 

—  der  polaren  Ostwinde 
248. 

— ,  EinfluB  auf  Geschwin- 
digkeit  102. 

—  nackGuldberg-  Mohn  98. 
— ,  innere  32,  105. 

— ,  virtuelle  innere  107. 
Reibungskoeffizient  99. 
Relative  Feucktigkeit  bei 
adiabatischen  Prozessen 
17. 

Richtung  der  Vorgange 
124. 

Rinne  tiefen  Pruckes  157. 
Rotationsmoment  23. 

des  Aquators  als  Maxi¬ 
mal  wert  180. 

— ,  des9en  Veranderunc 
180. 

—  in  der  Atmosphare  191. 

—  undindifferentesGleich- 
gewicht  170. 

und  potentielle  Tem- 
peratur  170. 

—  von  Luftringen  165. 

— ,  Zunahme  gegen  Aqua- 

tor  169. 

Ruckliiutige  Depressionen 
258. 


S. 

Satz  von  Clayton-Egnell 

221. 

Schallgeschwindigkeit  83. 

Scheinbare  Kriifte  28. 

Schema  der  Konvektions- 
stromung  145. 

—  stationii rer  Zirkulation 
145. 

—  von  Depression  und 
Antizyklone  266. 

8chichtung,  stabile,  der 
Atmosphare  192. 
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Schlechtwetter  im  tiefen 
Druck  121. 

Schneestadium  feuchter 
Luft  14. 

Schonwetter  im  hoheu 
Druck  121. 

Schwankungen  der  allge- 
meinen  Zirkulation  195. 
Schwere,  Schwerkraft  3. 
Schwingungen,  erzwunge- 
ne  290. 

Schwingung,  freie,  elasti- 
sche  der  Aunosphare  298. 
Solarkonstante  58. 
Spezifisches  Volumen  8. 
Spezihsche  Wiirme  11. 
Stabile  Schichtung  der  At¬ 
mosphare  192. 

Stabiles  Gleichgewicht  47. 
Stabilitat  von  Luftringen 
107. 

Statik  35. 

— ,  Grundgleichung  ders. 
38. 

Stationare  Bewegung  und 
Windverteilung  163. 

—  Kiilte-  und  Warme- 
gebiete  159. 

—  Strbmungen  150. 

—  Stromung  und  Tempe- 
raturgefiille  151. 

—  Zirkulation,  Schema 
145. 

um  die  Erde  163. 
Statische  Theorie  der 
Druckstufen  239. 
Stauwirbel  an  Gebirgen 
70. 

Stefansches  Geeetz  58. 
Steiggebiete  des  Druckes 
263. 

Storungen  als  Bestandteil 
der  Zirkulation  181. 
Storungsniveau,  Erdober- 
flache  als  . .  113. 
Strahlung,  graue  59. 
Strahlungs-Gleichgewicht 
57. 

Strahlungskonstante  58. 
Strahlungsschichten,  Neu- 
ordnung  der  148. 
Strahlungstemperatur  62. 

—  eines  Berges  64. 
Stratospkare  44. 
Stratospharen-Temperatur 

62. 

Stratosphare  tiber  Land 
und  Meer  184. 

Stromlinie  66. 

en 

Stromrohre  66. 


Stromlinien  tiber  Gebirtr 
69.  * 


Stromuner,  aquatoriale,  po- 
lare  182. 

Strom  ungen,  stationare 
150  .  • 

Stromung.  horizontale, 
ohne  Reibung  85. 

Sturm,  Auge  dess.  205. 
Sturme  a.  d.  6kandinavi- 
schen  Halbinsel  141. 
Synoptische  W  etterkarten, 
ihre  Veran derung  272. 

T. 

Tagliche  Periode  von  Luft- 
druek  und  Temperatur 
289. 

—  —  —  und  Wind  285. 
Talabwarts  ziehende  Ge- 

witter  141. 

Temperatur  der  Luft  7. 

— ,  mittlere,  in  der  Atmo¬ 
sphare  186. 

— ,  potentielle  12. 

— ,  —  ,  in  der  Atmosphare 
189. 

— ,  tagliche  Periode  289. 
— ,  virtuelle  10 

—  und  Ausbreitung  80. 
Temperaturabnahme  in 

gesattigt  feuchter  Luft  53. 
Temperaturanderung  bei 
vertikaler  Bewegung  49. 
— en,  ihre  Ursache  224. 
Temperaturdifferenz  Er- 
de-Luft  121. 

—  Erde-Stratosphare  185. 
Temperaturgefalle  bei  sta- 

tionarer  Bewegung  151. 
Temperatur-  und  Druck- 
gefalle  152. 

Temperaturgradient,  mitt- 
lerer,  vertikaler  185. 

—  Pol-Aquator  184. 
Temperaturgradientande- 
r  rungen,  ihre  Ursache 226. 

1  emperaturscbwankun- 

gen,  periodische  277. 
Temperatursprung  Erde- 
Luft  57. 

T  em  peratu  rvertei  1  un  g 
durch  Umsturz  d.  Strah¬ 
lungsschichten  147. 

—  nach  vertikaler  Ver- 
schiebung  53. 

’  Typen  von  SchmauB 
219. 

und  Erwarmungskoef- 

fizient  122. 

Theorie  der  taglichen  B«- 

rometerschwankuntr  ‘‘on 
Thennische  Aktionszen- 
tren  195. 
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Thermische  Druckgebilde 
259. 

Tiefdruckgebiet  88. 

Tragheitsbewegung  113. 

—  en  der  Luft  274. 

Tragheitsgesetz  19. 

Tragheitskreis  27. 

Tragheitsradius  27. 

Tragheit  zonaler  Bewe- 

gung  173. 

Trajektorien  der  Luft  08. 

—  der  Zyklone  207. 

Trennungsflache  verschie- 

den  warmer  Schichten 
154. 

Trockenstadium  feuchter 
Luft  13. 

Tropische  Zyklonen,  Ent- 
stehung  251. 

Troposphare  44. 

— ,  Hohe  derselben  185. 

Turbnlenz  114. 

Typen  der  Temperatur- 
verteilung  you  SchmauB 
219. 

U. 

Umkehrbare  Prozesse  15. 

Umlagerung  der  Luft- 
schichten  135. 

Umsturz  der  Strahlungs- 
schichten  147. 

Ursache  von  Druck-  und 
Temperaturiinderungen 
224. 

y. 

Yeranderliehkeit  v.  Druck 
und  Temperatur  222. 

Veranderung  der  synop- 
tiscben  Wetterkarten  272. 

Vertikalbewegung  u.  Kon- 
tinuitatsgleichung  73. 

—  und  Niederschlag  77. 

Yertikale  Bescbleunigung 

30,  115. 

—  Bewegung  in  Depressi- 
onen  u.  Antizyklonen258. 

—  —  u.  Kontinuitiit  118. 

—  — ,  Teniperaturande- 
rung  bei  .  . .  49. 

Yertikaler  Druckgradient 
110. 

Vertikale  Umlagerungen, 
Beispiele  137. 

Yirtuelle  innere  Reibung 
,107. 

Yoraussage  der  Druckan- 
derungen  272. 

—  kommender  Zustande 
71. 


Warmeabgabe  auf  der’ 
Erde  172. 

Warmeaqui valent  der  Ar¬ 
beit  11. 

Warmeaustausch  Erde- 
Luft  121,  194. 

Warmegebiete,  stationiire 
159. 

Wiirmegleichung  11. 

Wiirme-Konvektion  49. 

Warrpeleitung  44. 

W  iirmeleitungs  -  Gleichge- 
wicht  55. 

Warmemaschine,  Atmo- 
pphixr-e  als  .  .  .  146. 

Warmestrahlung  44. 

Wiirmewellen  243. 

Warmewelle,  Luftdruck  in 
ders.  252. 

Wiirmezufuhr ,  Energie- 
quelle  stationlirer  Be- 
wegungen  145. 

W armezufuhr  auf  der  Erde 
172. 

—  und  Luftnachschub 
175. 

Warme  Hocbdruckgebiete 
200. 

—  Luft ,  Aufstiegskohe 
derselben  51. 

—  Luftsaulen  nach  Trabert 
233. 

Wellen  an  Grenzflacben  | 
279. 

—  bei  Fokn  284. 

— ,  fortschreitende  279. 

— ,  stehende  283. 

Wellenform  der  Kalteein- 
briiche  264. 

Westostbewegung  der 
Druckgebilde  273. 

—  der  Isobaren  232. 

Westwind ,  allgemeiner 
171. 

Wetterkarten  der  nord-  ; 
lichen  Halbkugel  279. 

Widerstandskratt  der  Erd- 
masse  21. 

Wind  ohne  Gradient  183. 

— ,  Rechtsdrehung  mit  der 
Hohe  109. 

— ,  tagliche  Periode  285. 

Windbahnen  bewegter  Zy¬ 
klonen  207. 

_  bei  geraden  Isobaren 

93. 

_  bei  kreisformigen  Iso¬ 
baren  97. 


Windregime,  doppeltes,  ih 
der  Atmosphilre  192. 

Windstarke,  berechnet,  in 
der  Atmosphare  189. 

— ,  mittlere,  in  der  At¬ 
mosphare  188. 

—  und  Gradient  100,  104 

WindstoB-Faktor  von  Di¬ 
nes  114. 

Windverteilung  bei  sta- 
tionarer  Bewegung  163. 

Windweg  195. 

Winkelgeschwindigkeit 
der  Erde  20. 

Wirbelexperiment  von 
Helmholtz  202. 

Wirbel,hydrodynamischer 

200. 

Wirbelfreie  Bewegung 
117,  200. 

Wirbelsturme,Theorievon 
Helmholtz  144. 

Witterungsperioden, 
mehrtiigige  275. 


Z. 

Zentrifugalkraft  3. 
Zirkulation  67. 

—  nach  Bjerknes  33. 

— ,  Schema  stationarer 
145. 

— ,  Schwankungen  der  all- 
gemeinen  195. 
Zirkulation,  stationiire  nm 
die  Erde  163. 

— ,  Storungen  als  Bestand- 
teil  ders.  181. 

— en,  kleine,  zwischen  Pol 
und  30°  Br.  181. 
Zirruszug  273. 

Zonale  Druckgradienten 
181,  195. 

Zustandsgleichung  kom- 
pressibler  Fliissigkeiten 
83. 

Zykel  67. 

Zyklonale  Bewegung  88. 
Zykloualer  Gradient  88. 
Zyklonales  AusflieBen  in 
der  Hohe  204. 

—  Windsystem  245. 
Zyklone,  kreisfo range  132. 

—  Kondensationstheorie 

ders.  142. 

—  von  Manila  nach  Em- 
den  203. 

Zyklonentheorie  von  I<er- 

rel  206. 

—  von  Oberbeck  205 


Meteorologische  Ze it-  und  Streitfragen.  (Wissenschaft  und 
HvDOthese )  Von  Professor  Dr.  R.  Suring.  I  V.  , 

Die  meteorologischen  Elemente  und  lhre  Beobachtung. 

Mil  Ausblicken  auf  Witterungskunde  und  KUmalehre.  Unteria^en  fur 

schulgemalie  Behandlung  sow.e  um  S^s.untem^ Von  O.  M  e  ^ 

PotsdarSM«l3  Abb”!"  [VH  u.94  S.J  gr.  8.  1908  .  ;  Geh.  M.  2.60. 
Die  meteorologischen  Theorien  des  griechischen  Alter- 
turns  Von  weil.  Geh.  Reg.-Rat  Prof.  Dr.  O.  Gilbert.  Mit  12  Fig. 
ini  Text  IV  u  746  S.l  gr.  8.  1907.  M.  20.-,  geb.  •  •  •  M.  24  -. 

im  l  exi.  (too  Verhciltnis  der  utttwocc  und  Elemente 

s.0®* 

£i£kl°' 

SUSa  ab^r'a'ue'rehi' astronomtelbei^Frag&a'ausf^sdilosseii'bliSbe'n. 


Ebbe  und  Flut  sowie  verwandte  Erscheinungen  im 

Sonnensystem.  (Wissenschaft  und  Hypothese.  Bd.  V.)  Von  Pro¬ 
fessor  G.  H.  Darwin-Cambridge.  Deutsch  von  A.  Pockels.  2.  Aufl. 

Mit  52  Illustrationen.  [XXIV  u.  420  S.]  8.  1911.  Geb . M.  8.-. 

Lehrbuch  der  kosmischen  Physik.  V.Prof.  Dr.W.Trabert- 
Wien.  Mit  149  Fig.  u.  1  Taf.  [Xu.662S.l  gr.8.  1911.  M.20.— ,  geb.  M.22.— . 

Diese  Physik  des  Kosmos  unterscheidet  sich  von  ahnlichen  Werken,  welche  ver-  x 
kniipfen,  was  ortlich  vereinigt  ist,  dadurch,  daB  sie  nicht  eine  lose  Aneinander- 
reihung  verschiedener  Disziplinen,  wie  Astrophysik,  Physik  desFesten  und  Fliissi- 
gen  auf  der  Erde  und  Physik  der  Atmosphare  in  einem  Buche  sein  will,  sondern 
daB  sie  das  zu  verkniipfen  sucht,  was  sachlich  zusammengehort ,  gleichgiiltig, 
wo  wir  es  im  Weltall  finden.  Es  ist  eine  Anwendung  der  Gesetze  der  allgemeinen 
Physik  auf  den  Kosmos,  dieser  aufgefaBt  als  ein  einheitliches  Ganzes,  und  ihre 
Aufgabe  soli  sein,  das  Geschehen  im  Weltall  zu  erortern,  dieses  zu  behandeln 
in  einer  Lehre  vnm  Zustande  und  den  Zustandsanderungen  des  Weltalls.  Die 
Anwendung  der  Mathematik  ist  auf  ein  Minimum  beschrdnkt. 


Das  Leitvermogen  der  Elektrolyte  insbesondere  der  waB- 
rigen  Lbsungen.  Methoden,  Resultate  und  chemische  Anwendungen. 
2.  vermehrte  Auflage.  Von  Professor  Dr.  F.  Kohlrausch,  weil.  Pra- 
sident  der  physikalisch-technischen  Reichsanstalt  und  Professor  Dr. 
L.  Holborn,  Direktor  bei  der  physikalisch-technischen  Reichsanstalt. 
Mit  in  den  Text  gedruckten  Figuren  und  einer  Tafel.  [XVI  u.  237  S.| 
gr.  8.  1916.  Geh.  M.  7.50,  geb . M.  8.75. 

Das  Buch  behandelt  die  Verfahren  und  die  Hilfsmittel,  die  zur  Messung  der  Leit- 
vermfigen  von  Elektrolyten  dienen.  und  enthfilt  eine  Ubersicht  iiber  die  Messungs- 
ergebnisse,  soweit  sie  sich  auf  wSBrige  Losungen  beziehen.  Auf  diesem  Gebiete 
braohte  die  erste  Auflage  alle  Beobachtungszahlen,  umgerechnet  auf  neue  gemein- 
same  Einheiten,  die  spdter  allgemein  Eingang  gefunden  haben.  Inzwischen  hat 
sich  das  Beobachtungsmaterial  stark  vermehrt:  viele  Zahlen  haben  eine  groBere 
Genauigkeit  gewonnen,  andere  sind  neu  hinzugekommen.  Die  neue  Auflage  hat 
dementsprechcnd  mannigfache  Erganzungen  erfahren,  die  nicht  allein  die  Tabellen 
sondern  auch  viele  Stellen  des  Textes  betreffen. 

Radioaktivitat.  Von  Prof.  Dr.  St.  Meyer-Wien  u.  Prof.  Dr  E 

r.5CMWJiiler'Lnnsbruck-  Mit  87  Abb.  [XI  u.  542  S.J  gr.8.  1916! 
Geh.  M.  22.50,  geb .  M  24  — 
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Curie  “^  Rutherford  weniger  ausfiihrlidi  behandelt  sind  wie  z  R 
!a n g^ e h^Tgttm^W un  s dh e^ cTe r^ Fa  dig* d eh rt e^  e nt sprodi e'n .  ™ 

Verlag - ^  ^  ^ 


Von  F.  W. 

von  C. 
162  Fig.  im 


Aerodynamik.  Ein  Gesamtwerk  iiber  das  Fliegen.  von 
Lanchester  in  Birmingham.  Aus  riem  Englischen  iibersetzt  , 
u.  A.  Runge  in  Gottingen.  In  2  Biinden.  Bd.  I.  Mit  162  FiK.  „„ 
Text  u.  1  Tafe  [XIV  u  360  S.]  gr.  8.  1909.  Bd.  II.  Mit  208  Fig.  m 
Text  u.  1  Titelbild.  [XIV  u.  327  S.  nr.  8.  1911.  Geb  ie  M  T?  _ 

,,Als  im  Jahre  1908  das  vorliegende  Werk  in  enelischer  Snrarhp  ercebinn  "  ’ 

es  a„ch  in  Dcutsdhland  bel  alien,  dl« 

lnteresse.  Deshalb  1st  es  erfreulich ,  dab  ein  Mann  wie  Runge  die  Ubersetzun" 
ubernommen  hat.  Das  Ansehen  Runges  biirgt  dafiir  daft  der  fnhnlt  ties  !  .irp 
chesterschen  Werkes  richtig  wiedergejeben  is?.  .  Das  Werk  enlhSlt  vletl  ne£ 

t  ha-eC^bare.  deCn’  d+‘e  in  keinem  anderen  Buche  zu  finden  sind.  Es  kann 
deshalb  jedem  Interessenten  warmstens  empfohlen  werden.“ 

m  m  (Zeitschr.  d.  Vereins  dtsch.  Ingenieure.) 

.Das  Prinzip  der  Erhaltung  der  Energie.  (Wissenschaft 

und  Hypothese,  Bd.  VI.)  Von  Geh.  Reg.-Rat  Prof.  Dr.  Max  Planck- 
Berlin.  3.  Auflage.  [VI  u.  278  S.J  8.  1913.  Geb . M.  6.—. 

Behan delt  die  historische  Entwicklung  des  Prinzips  von  seinen  Uranfdngen  bis  zu 
seiner  allgemeinen  Durchfiihrung  in  den  Arbeiten  von  Mayer,  Joule,  Helmholtz 
Clausius,  Thomson;  die  allgemeine  Definition  des  Energiebegriffs,  die  Formulierung 
des  Erhaltungsprinzips  nebst  einer  Ubersicht  und  Kritik  iiber  die  versuchten  Beweise. 

Lehrbuch  der  praktischen  Physik.  Von  weii.  Prof.  Dr.  F 


geb . M.  11. 

Theorie  der  Elektrizitat.  Von  Dr.  M.  Abraham,  Professor 

am  R.  Istituto  Tecnico  Superiore  zu  Mailand.  I.  Band.  Einfuhrung 
in  die  Maxwellsche  Theorie  der  Elektrizitat.  Mit  einem  ein- 
leitenden  Abschnitte  iiber  das  Rechnen  mit  VektorgroBen  in  der  Phy¬ 
sik.  Von  A.  Foppl.  4.  umgearb.  Aufl.  von  M.  Abraham.  Mit  11  Fig. 

[XVIII  u.  410  S.J  gr.  8.  1912.  Geb . M.  11.—. 

II.  Band.  Elektromagnetische  Theorie  der  Strahlung.  Von  M. 
Abraham.  3.  Aufl.  MitllFig.  [VIII  u.  402  S.J  gr.  8.  1915.  Geb.  M.  11. — . 

Physik.  Unter  Redaktion  von  E.  Warburg,  Charlottenburg.  (Die 

Kultur  der  Gegenwart,  herausgeg.  von  Prof.  P.  Hinneberg.  Teil  III, 
Abteilung  III,  Band  1.)  Mit  106  Abb.  [X  u.  762  S.J  Lex.-8.  1915.  Geh. 
M.  22.—,  geb.  M.  24,—,  in  Halbfranz  geb . M.  26.— 

I  n  h  altsubersicht:  1.  Mechanik:  Die  Mechanik  im  Rahmen  der  allgemeinen 
Physik  Von  E  Wiechert.  —  2.  Akustik:  Historische  Entwicklung  und  kultureile 
Beziehiingen.  Von  F.  Auerbach.  —  3.  Warme :  Thermometrie  Von  E.  Warburg. 
Kalorimetrie.  Von  L.Holborn.  Entwicklung  derThermodynamik.  Von  b.  H  e  n  n  1  n g. 
Mechanische  und  thermische  Eigenschaften  der  Materie  in  den  drei  Aggregatzu- 
standen.  Von  L.  H  o  1  b  o  r  n.  Umwandlungspunkte.  Erscheinungen  bei  koexistierenden 
Phasen.  Von  L.Holborn.  Warmcleitung.  Von  W.Jager.  Warmestrahlung.  \  on 
H  Rubens  Theorie  d.  Warmestrahlung.  V.  W.  Wien.  Experimentelle  Atomistik. 
Von  E  D  o  r  n  Theoretische  Atomistik.  Von  A.  E i  n  s t  ein.  -  4.  Elektnzitatslehre : 
Geschichte  der  Elektrizitat  bis  zum  Siege  der  Faradayschen  v^"s^hauun^"- 
Von  F  Richarz.  Die  Entdeckungen  von  Maxwell  und  Hertz  Von  L.  L e c  er. 
Die  Maxwellsche  Theorie  und  die  Elektronentheorie.  Von  H.  A.  Lorentz.  Altere 
und  neuere  Theorien  des  Magnetismus.  Von  R.  Gans.  Die  Energie  degrad, erender 
V  organ  geTmel  e  ktro magnetis di cn Feld.  Von E.G u m lie h. ^ahtioseTe  egraph.e. 
VonF.  Br  aim.  Schwingungen  gekoppelter  Svsteme.  Von  M.W  ie  n  E  ektrisches  Lei 
tnnnsvermb^en  Von  H.  Starke.  Die  Kathodenstrahlen.  VonW.Kautmann .  jj l e 
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